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Prefacio 


La acogida que tuvieron el libro Geomorfologfa Climdti- 
ca (2001) y su traduce ion al ingles ligeramente ampliada. 
Climatic Geomorphology (2005), nos ha proporcionado 
el animo necesario para afrontar la redaccion de un libro 
de caracter general mas amplio que aborde las diferentes 
formas del relieve del planeta Tierra y de los procesos 
responsables de su genesis. El estudio de las morfologfas, 
algunas de ellas generadas en tiempos geologicos preteri¬ 
tes bajo condiciones ambientales muy diferentes a las ac¬ 
tuates, nos peimite reconstruir la evolucion del relieve e 
inferir cambios ambientales en los que ban podido inter- 
venirel medio geologico, el clima o la actividad humana. 

Uno de los principales avances que ha experimentado 
la Geomorfologfa en las liltimas ddcadas es el desarrollo 
de tdcnicas que permiten cuantificar tanto los procesos 
morfogendticos como las tasas a las que se modifican las 
formas bajo diferentes condiciones ambientales. El desa- 
nollo de la Geocronologfa, o los mdtodos de datacion ab- 
soluta, esta contribuyendo a subsanar las limitaciones de 
las dataciones relativas que tanto tiempo ban imperado en 
la Geomorfologfa. La asignacion de edades nunfericas 
tanto a formas como depositos abre multiples posibilida- 
des de cara a reconstruir la evolucidn del relieve, realizar 
correlaciones, calcular tasas y estimar periodos de recu- 
irencia. 

Uno de los temas mas preocupantes al que se enfrenta 
actualmente la poblacion es el calentamiento que esta ex- 
perimentando el planeta como oonsecuencia de la emision 
de los denominados gases de efecto invernadero. Las in- 
vestigadones llevadas a cabo por la comunidad cientffica 
apuntan a que este aumento de temperatura es al menos en 
parte de origen antropioo. Ante esta mas que probable re¬ 
lation causa-efecto, lo mas sensato y prudente es disenar 
y aplicar medidas de mitigacion que contribuyan a paliar 
este calentamiento cuyos efectos pueden resultar altamen- 
te negativos tanto para el medio natural como para la 
sodedad. La information que puede aportar la Geomorfo¬ 
logfa sobre el pasado (Geomorfologfa Histdrica) redente 


puede ser de gran utilidad para plantear pronosticos sobre 
las adividad de los procesos en el future, algunos de ellos 
potendalmente peligrosos, y de los posibles efectos de los 
cambios ambientales. 

Con este libro se pretende proporcionar una vision ge¬ 
neral de los diferentes aspedos de la Geomorfologfa, in- 
tentando proporcionar algunas bases metodologicas que 
^ciliten abordar el estudio de los distintos problemas con 
los que se encuentra el geomorfdlogo. Para ello, el libro 
aporta una bibliograffa basica que puede ser de utilidad 
para futuras investigaciones. For otra parte, los aspectos 
aplicados de la Geomorfologfa se han tratado a final de 
cada capftulo, con el fin de dar a conocer, al menos sucin- 
tamente, los campos de aduacion de los geomorfologos 
en el mundo profcsional. 

Quiero expresar mi agradecimiento a los muchos in- 
vestigadores que han colaborado en la realizacion de este 
libro: Dres. A. Cendrero, P. G. Silva, F. J. Gracia, J. Re- 
mondo, A. Pdrez-Gonzalez, F. Gutierrez, C. Zazo, G. Be¬ 
nito, J. L. Goy, J. Lopez-Martfnez, A. Gomez Ortiz, A. 
Martfn-Seirano, J. L. Pena, J. M. Garcia-Ruiz, J. Rodri¬ 
guez, C. Martf, B. Valero y C. Sancho, unos por sus pre- 
cisas revisiones y atinadas observaciones, otros por 
suministrar excelentes diapositivas que han enriquecido 
notablemente el libro y, finalmente, algunos tambidn su- 
mimstraron dates in^ditos. Tambi^n lian proporcionado 
muy buenos documentos fotograficos el Prof. A. Gdrnez- 
Sal, el Prof. J. Rosell, la Dra. Belcn Leranoz, P. Lucha, 
J. Guerrero y E. Pueyo, con los que se ha enriquecido la 
obra; a ellos les expreso mi mas sincere rcconocimienio. 

Mi mas efusivo agradecimiento a Cinta Marin, com- 
ponente de nuestro equipo de investigacidn, que ha trans- 
crito la mayor parte del libro con acierto e ilusidn. 

Finalmente, gracias a Nieves por su ayuda, tolerancia 
e infinita comprensidn. En nuestro hijo Francisco siem- 
pre he encontrado ayuda y colaboracidn, por todo ello mi 
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I I Introduction 

Etimologicamente, Geomorfologfa deriva de las rafces grie- 
gas geo (Tierra), morphos {forma) y logos (tratado). Por lo 
tanto, esta ciencia se preocupa de la forma de la Tierra. 
Schumm (1991) define la Geomorfologta oomo la ciencia 
que estudia los fenomenos sobre y cerea de la superfide te- 
nestre y se preocupa de las interacdones entre varios tipos 
de materiales y procesos, implicando los solidos, Ifquidos 
y gaseosos. Los efedos de la actividad Humana son con fre- 
cuencia cruciales. Algunos autores la considerancomo una 
de las ciencias ffsicas mas diffdles (Linton, 1964). Otros 
restringen la Geomorfologfa al estudio de los rasgos del re¬ 
lieve subadreo y algunos, por el contrario, lo extienden tam- 
bicn a la tnorfologta de los fondos marinos. Incluso, se 
considera englobada dentro de la «Geomorfologfa» la in¬ 
vestigation de las formas del relieve de otros planetas; esta 
ciencia se denomina Geomorfologfa Planetaria o Extrate- 
nestre (Greeley, 1985; Baker, 1993,2001, 2004a). 

El relieve de la superfide terrestre es el resultado de la 
interaction de fuerzas endogenas y exogenas. Las primeras 
actdan oomo creadoras de las grandes elevaciones y depre- 
siones, produddas fundamental mente por movimientos de 
oomponente vertical y, las segundas, como desencadenantes 
de una continua denudation que tiende a rebajar el relieve ori- 
ginado. Esta lucha const ante se manifiesta a diferentes esca- 
las y ha sido un devenir continue a lo largo de la historia de 
la Tierra. Estos procesos de la dinamica externa se agrapan en 
la cadena meteorizaddn-erosidn, transporte y sedimentation. 
El resultado se manifiesta en la creation de un oonjunto de 
modelados erosivos y deposidonales, que suelen presentar 
rasgos espedfioos, en relation con los procesos aetuantes en 
los diferentes ambientes morfogendicos (Gutierrez, 1990, 
2001,2005). La energta necesaria para la actividad de estos 
procesos proviene de diferentes fitentes. La radiation solar Ue- 
ga a la superfide terrestre y se transforma pardalmente en ca- 
br, que constituye la principal fuente de los procesos 
meteorologicos. Estos oontrolan la meteorizatirin, la edafo- 
gdnesis y el desarrollo del relieve, as! oomo la vida de ani¬ 
mates y plantas. Ademas de la radiacion solar, la energta 


gravitatoria da lugar al transporte de sedimentos, a los movi¬ 
mientos de masa en las laderas, etc. Finalmente, la energta en- 
dogena es la causa generadora de los grandes relieves 
existentes en la superfide terrestre (Budel, 1968,1977). 

Tradidonalmente, la Geomorfologta se ha ocupado de 
los estudios a escala media en los que se analizan los dife¬ 
rentes eventos geomorfioos que han configurado, a lo lar¬ 
go del tiempo, el relieve adual. Es lo que algunos autores 
denominan Geomorfologta Histories (Choriey, 1978). Re- 
cientemente, el analisis de los procesos aetuantes, a escala 
mas detallada, junto con el estudio de la variabilidad tem¬ 
poral de las formas, ha conduddo a lo que se conoce como 
Geomorfologfa Cuantitativa (Choriey, 1978) o de procesos 
(Hart, 1986; Thom, 1988b). Como serial an Choriey et al., 
(1984) los estudios historicos se apoyan en la retrodiccion 
y los de procesos se dirigen hada la prediction. Estas dos 
tendencias son las que imperan en la Geomorfologta actual. 
En algunos pafses se ha enfatizado en el estudio de los pro¬ 
cesos actuates, olvidando en parte los tradicionales estudios 
de evolution del relieve, en largos period os de tiempo, pero 
del conodmiento del desarrollo de las microformas pode- 
mos obtener enserianzas muy valiosas, que permitan en- 
tender de una manera mas adecuada la larga historia que 
enderra el relieve presente. Podrfamos parangonar esta si- 
tuadon con la que ha vivido la Geotectonica, que con el ad- 
venimiento del estudio de las microestructuras se ha liecho 
posible un conodmiento mucho mas profundo y real de la 
estructura de las cordilleras (Gutidrrez, 1990). 

Estas tendendas actuates de la Geomorfologfa obede- 
cen, al igual que en otras ramas de la ciencia, a una evo- 
lucion del pensamiento y de los conodmientos que se ha 
sucedido a travds de los siglos. La Geomorfologfa nace 
como una parte de la ciencia cuando deja de descrihir y 
comienza a explicar; hace algo mas de un siglo se la co- 
noefa como orograffa e hidrograffa (Tricart, 1965). El t^r- 
mino de Geomorfologfa fue posiblemente utilizado por 
primera vez por McGee y Powell en los Estados Unidos 
en la d^cada de 1880 (Hart, 1986). 



Historia de la Geomorfologfa 


1.2.1 La Geomorfologia anterior 
al siglo xx 

Los orfgenes de la Geomorfologfa, oomo los de otras par¬ 
tes de la dencia, son bastante nebulosos y se remontan a 


las observadones e interpretadones emitidas por filosofos 
y pensadores antes de la era cristiana, sobre todo en la ci- 
vilizadon griega. Un analisis pormenorizado y profundo 
puede enoontrarse en el excelente libro de Choriey et al. 
(1964). Aunque no estaba acuriado el tdmino de Geornor- 
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fologta, las primeras ideas y fundamentos sobre la tnistna 
aparecfan englobados junto con otras observadones inhe¬ 
re ntes al desarrollo de las ciendas de la naturaleza. 

Como senala Holmes (1965), los pensadores antiguos, 
a pesar de sirs importantes descubrimientos en los campos 
de las Matemalicas y la Astronomfa, consideraron a los fe- 
nomenos de la naturaleza como manifestadones de poder 
de deidades mfticas. En la region mediterranea muchos de 
sus dioses eran personifioaciones de diversos aspectos de 
la naturaleza (Poseidon, Zeus, Pluton, etc.)- Estas creendas 
perduran en el desarrollo del pensamiento geomorfologi- 
oo hasta el siglo xvm (etapa teleologica de Chorley, 1978). 

No obstante, a pesar de estas convicciones generaliza- 
das, algunos de los filosofos, como Thales de Mileto (624- 
565 a.C.), rompieron estos moldes, y este autor considero 
a las actividades de la naturaleza como hechos normales 
que se podlan estudiar a partir de la observacidn y el ra- 
zonamiento. Igualmente, Anaxagoras (500-428 a.C.) (Cai- 
lleux, 1961) senala que las revoluciones del globo son tan 
lentas, en relacidn con la duracidn de nuestra existencia, 
que pasan inadvertidas. Este mismo escritor indicaba que 
el agua es elevada porel Sol y luego cae como lluvia, pero 
al igual que Platon (429-347 a.C.), imaginaba que dentro 
de la Tierra hay una inmensa caverna rellena de agua en 
continuo movimiento de la que parte n todos los nos y a 
la que tornan todas sus aguas (Adams, 1938). Esta creen- 
da es muy posible que estuviera basada en las observa¬ 
ciones del paisaje kirstico griego. Tambidn Aristdteles 
(348-322 a.C.) aporto excelentes ideas al pensamiento ge- 
omorfico, como la del ciclo meteorologico y la de gene- 
lacion del relieve por excavacion de los rfos. 

Como indican Cailleux (1%1) y Ellenberger (1988), 
los romanos en el campo de la ciencia tomaron casi todo 
de los griegos, como se infiere en la Historia Natural de 
Plinio el Viejo (23-79 d.C.), que es una recopilacion de au- 
tores griegos, mezclada con supercherias y habladunas 
(Cailleux, 1961). Por consiguiente, pocos avances se ob- 
servan en estos largos siglos. 

La paralizacion casi general del desarrollo cientffico 
hasta el siglo xvi se hace tambidn patente en la Geornor- 
fologfa. Durante este milenio y medio las obras de los grie¬ 
gos se transmiten a Espaha desde Oriente, gracias a los 
arabes. Los manuscritos de los arabes son traducidos del 
arabe al hebreo por sabios judi'os y en la escuela de Tole¬ 
do se vierten al latfn (Cailleux, 1961). Por lo tanto, es una 
dpoca de transmisidn de conocimientos, que se (leva a 
cabo sobie todo en los monasteries y, en otros cases, por 
el patrocinio de algunos soberanos. De este modo, Avice- 
na (980-1037) es un buen conocedor de la obra de Aris- 
toteles y esto le permite emitir hipotesis sobre los paisajes 
desdrticos de Arabia. Piensa que las montanas pueden ge- 
nerarse por elevacion del terreno o por los efectos de las 
aguas corrientes y el viento (Thornbury, 1954). 

Reinan en este periodo las ideas catastrofistas o cata- 
dismistas, amparadas en parte por el pensamiento reli¬ 
giose cristiano, con la continua argumentadon del Diluvio 


para la explicacion de numerosos hechos naturales. Estas 
creendas llevan a dogmatismos tales como el manifesta- 
do en 1654 por el Dr. J. Lightfoot, Vicecanciller de la Uni- 
versidad de Cambridge, que afirmd que el Cielo y la 
Tierra, centre y circunstancia, fueron formados a la vez y 
se crearon por la Trinidad el 26 de octubre de 4004 a.C., 
a las 9 horas de la mahana (King, 1976). 

Las ideas catastrofistas siguen dominando hasta el si¬ 
glo xix, aunque el genial Leonardo da Vinci (1452-1519) 
expone en sus escritos importantes consideraciones sobre 
el origen de las montanas (siendo un precursor de la isos¬ 
tasia). Indica que la generacidn de la sal se produce a par¬ 
tir de la evaporacidn del agua del mar y efect ua reflexiones 
en torno a la lentitud de los procesos geomorfologicos e 
importancia de la erosion fluvial. Pero lamentablemente 
sus trabajos no fueron publicados hasta finales del siglo 
xvm, por lo que su influjo enel pensamiento cientffico de 
la dpoca fue practicamente nulo (Ellenberger, 1988). Por 
consiguiente, el catastrofismo fue la doctrina dominante 
de este tiempo. 

Durante los siglos xvn, xvm y parte del xix, los avan¬ 
ces mas significativos fueron llevados a cabo a partir de 
estudios, fundamentalmente hidroldgicos, de caracter 
aplicado por ingenieros, principalmente franceses como 
Perrault, De Chezy, Surrell, Guetthard, Desmarest, etc., 
que huyeron de muchos de los conceptos acaddmicos pooo 
operantes de la dpoca. 

Las teorias catastrofistas encontraron su contrapunto 
en las ideas uniformistas emitidas a finales del siglo xvm, 
con la aparicion del principio del actualismo, indicado 
primeramente por Hutton (1726-1797) en su Teoria de la 
Tierra (1788) y desanollado posteriormente por Lyell 
(1797-1875) en su libro Principios de Geologic (1830), 
objeto de numerosas ediciones. Estos geologos escoceses 
establecieron las bases de la ciencia geologica moderna 
y, en nuestro caso, de los fundamentos del razonamiento 
geomorfologico. La teoria uniformista se sintetiza en una 
simple frase: «El presente es la clave del pasado» (Gei- 
kie, 1905). Esto quiere decir que las fonnas del relieve se 
han originado por procesos similares a los actuates, ope- 
rando durante largos periodos de tiempo. Como vemos es 
la total contraposicion al catastrofismo. Lyell describio 
como las montanas se erosionaban por los procesos de 
meteorizadon y transporte fluvial, para posteriormente 
depositarse los materiales arrancados en cuencas de se- 
dimentacidn y a partir de estas areas originate nuevas 
montanas. 

En esta dpoca Playfair publico en 1802 su obra Ilm- 
traciones de la Teoria Hultoniana de la Tterra y en ella es- 
tabledo que los varies son propordonales al tamano de los 
afluentes que contienen, en areas de litologfa y estructura 
uniforme y sometidos a una larga erosion fluvid. Es lo que 
se conoce en Geomorfologfa como Ley de Playfair. 

Pero los catastrofistas, como los cldrigos geologos 
Buckland y Sedgwick, argumentaron que no podian ex- 
plicarse los erralicos gladares y los varies colgados alpi- 
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F1GURA 1.1 Ciclo de erosion de Davis, (a) Estado inicial del relieve, (b) y (c) Etapa de juventud. (d) y (e) Etapa de madurez. 
Etapa de senectijd con la elaboration de la penillanuia y algunos aronadnocks. (g) Levantamiento y comienzo de un nuevo ciclo 
erosion. (Dibujado par Raiszen Strahler, 1965.) 



FIGt)RA 1.2 Ciclo kOistico (Giynd, 1914). 
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tentes; proporciona solamente un esquema logioo fruto de 
hi imagination creadora, y no tiene en client a la cubier- 
1a vegetal {Tricart, 1956c). A este mismo autor no le pa- 
iece adecuada la denominacion de «erosion normal»; 
^normal, ^con respecto a qu6?». Se le critica la carencia 
de m6todo {Tricart, 1965), la utilization de una aproxi- 
macion deductiva, contraria al m6tado cientffico inducti- 
vo. Para Strahler (1950a) parece superficial e inadecuado, 
ya que lleva a cabo un tratamiento completamente cuali- 
tativo y no adaptado a la dinamica de los procesos de ero- 
sidn. Otra de las crfticas import antes estaen re lac ion con 
los procesos existentes en los diferentes dimas, que pro- 
ducen distintos tipos de modelados. En Alemania, donde 
se encuentra la cuna de la Geomorfologta Climatica {von 
Richtofen, Macbatschek, Passarge y Troll, como mas sig- 
niftcativos) el modelo de Davis fue fuertemente denun- 
dado por su falta de consideration de los procesos 
ligados al clima. Asi, Passarge {1931) senala: «Las fuer¬ 
zas formadoras del relieve son de naturaleza climatica... 
La vegetation, por ejemplo, depende solamente del clima; 
pero, a su vez, la cubierta vegetal influye, en parte, aun- 
que de modo decisive, en la demolition del relieve y el 
enronamiento». Con posterioridad, en la d6cada de 1950, 
una gran parte de los investigadores Franceses abandonan 
los conceptos davisianos, defendiendo los principles de la 
Geomorlogfa Climatica (Choiley, Dresch, Birot, Tricart y 
Cailleux). 

Como vemos la contestation al modelo de Davis se 
hizo patente desde el primer momenta entre algunos geo- 
morfologos, pero en otras escuelas despu6s de una acepta- 
cion, mas o menos generalizada, acabo por declinar el 
seguimiento del pensamiento davisiano. No obstante, sus 
numerosos criticos no ofrecieron un modelo altemativo que 
intentara paliar los defectos del cido de erosion normal. 

Solamente Walt her Penck {1888-1923) elaboro otro 
modelo en su Andlisis Morfoldgico {tftulo dado por su pa¬ 
dre). Este importante geomorfdlogo, hi jo del femoso gla- 
darista Albrecht Penck, despuds de obtener en 1910 el 
grado de doctor en Heidelberg, trabajo durante dos anos 
en los Andes del noroeste argentino, en el Servicio Geolo- 
gico de ese pafs. Su experienda sobre la geologia de Euro- 
pa Central, unida a la adquirida en la regidn andina, zona 
arida con una tectonica cuaternaria muy importante, influ- 
y6 considerablemente en el desarrollo de su teorfa. Ademas, 


a su formacion fundamentalmente geologica se unid la 
transmision del pensamiento geomorfologico de su padre. 
De 1915 a 1918 fue Profesor en Constantinopla y liasta su 
muerte trabajo en Leipzig, en la Universidad y en el Ins- 
tituto Geologioo. Su Analisis Morfoldgico lo cscribio oon- 
valccicntc de cancer, que le Uevd a la muerte con 35 anos 
de edad {Bremer, 1983). El libro fue editado por su padre 
en 1924. Su tratado es una aproximacidn a la Geomorfo- 
logia desde el punto de vista de un gedlogo que desea en- 
contrar en ella un elementa para la interpretacion de la 
historia diastrdfica {Thornbury, 1954). En este sentido, po- 
demos considerarlo como un precursor del mdtodo geo- 
morfoldgico en las investigaciones neotectonicas. 

Basd su teoria en el estudio de los depdsitas correlati- 
vos de las cubetas adyaoentes a los bloques levantados de 
los Andes y Alpes (Chorley et al., 1973) y dedujo, a par- 
lir de su analisis, que el relieve se genera por un lento le- 
vantamiento inicial, seguido por un levantamiento 
acelerado, para acabar con una deceleracidn, que termina 
en la estabilidad. Davis, por el contrario, part fa de un re¬ 
lieve aplanado que se levantaba rapidamente, seguido de 
un prolongado periodo de estabilidad cortical. El modelo 
de Penck comenzaba por una superficie primera (Primd- 
rrumpf) que se levantaba y erosionaba, de modo que se 
iban desarrollando otras superficies, encajadas unas en 
otras, dando lugar a un escalonamiento de piedemonte 
{PiedtnoMreppen ) {Fig. 1.3). Cada escalon formado ac- 
tua como un nivel de base local independiente. El relieve 
estaba determinado por la velocidad de levantamiento 
(fuerzas endogenas) a la que se oponia la intensidad de la 
erosion fluvial {fuerzas exogenas). Cuando el levanta¬ 
miento declinaba, la erosidn fluvial dominaba y se desa- 
irollaba finalmente una superficie aplanada terminal 
{Endntmpf). Junto con este desarrollo establecio tambi^n 
su teoria sobre evolucidn de las laderas, ligada a los esta- 
dos de movimiento cortical por 61 senalados. 

Sus ideas tuvieron muy escasa aceptacion en Alema¬ 
nia (Bremer, 1983). Su pensamiento fue dado a conoeer, 
ocho anos despu6s, por Davis en una version critica e in- 
correcta (Chorley, et al ., 1984). Muy posiblemente esta 
interpretacion defectuosa se debe en parte al oscuro len- 
guaje de Penck, de prosa de diffcil comprension. La tra¬ 
duction del libro al ingl6s, efectuada en 1953, supuso un 
importante resurgir de las ideas de Penck. 


FlCtlRA 1.3 Vision de Davis 
del piedmonttreppen de Penck en 
in domo en expansion (Davis, 
1932). 
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El teroer modelo de evolution del relieve fue elabora- 
do muy posteriormente por el geologo sudafricano, naci- 
do en Londres, Lester Charles King {1907- ). Se formd 
con Cotton, geomorfologo davisiano autor de ties libros 
(1942-44) muy conocidos en su dpoqa, e intentd aplicar 
los conceptos de Davis sin dxito al territorio de Africa del 
Sur. Sus ideas se vieron influenciadas, al igual que Davis 
y Penck, por la geomorfologfa del teiritorio en el que tra- 
bajo, Africa del Sur, caracterizado por extensas superficies 
de erosidn, limitadas porfuertes escarpes. 

Sus ideas fueron expresadas primeramente en un artf- 
culo de 1953 Cdnones de la Evolucidn del Relieve, y, con 
posterioridad, en su libro de 1962, La Morfologia de la 
Tierra, fueron mas ampliamente desarrolladas. Su mode- 
lo es cfclico, corno el de Davis, y, al igual que este autor, 
comienza con un diastrofismo rapido seguido de un largo 
periodo de calma tectonica, durante el cual se generan ex- 
tensos pedimentos, que en su desarrollo final acaban en 
una pedillanura. En esta dilatada superfitie aplanada des- 
tacan relieves residuales de morfologfa variable, mesas en 
regiones tabulares y hornhardts en relieves fundamen- 
talmente grani'ticos. Para el, el sistema morfoclimatico 
«normal»es el arido o el de sabana (con estaciones con- 
trastadas hdmedas-secas). Si con posterioridad tiene lugar 
un nuevo levantamiento, da comienzo un nuevo ciclo en 
el que la pedillanura precedente sigue desarrollandose, a 
la par que se reduce por retroceso de los escarpes en 
sus areas distales, como consecuencia de la elaboracidn 
de los nuevos pedimentos (Twidale, 1992). La actuation 
de sucesivos ciclos da lugar a un escalonamiento de pe- 
dillanuras, a escala continental, dispositivo similar al 
piedmonttreppen . El mecanismo de la formacion de pedi¬ 
mentos es mas accesible a nuestras observaciones y mas 
comprensible que el de la formacion de la penillanura 
(Jahn, 1954). 

El modelo se basa en el retroceso paralelo de los es¬ 
carpes y, tal oomo hemos visto, reooge ideas de los patro- 
nes de Davis y Penck (Higgins, 1975; Thorn, 1988b). Sus 
ideas no produjeron las amplias discusiones de los mode- 
los de Davis y Penck, a causa de que su teorfa fue emitida 
en una dpoca en la que la Geomorfologfa se convulsiona- 
ba con el advenimiento del estudio de los procesos y de la 
cuantificacidn (Higgins, 1975). 

Otra aportacion muy discutida fue la del concepto de 
cimatogenia, explicada en su libro de 1962, que agrego a 
los de orogenia y epirogenia, y que consiste en un ar- 
queamiento cortical regional con un levantamiento verti¬ 
cal de miles de metros. Esta idea parece inspirada en el 
Hehmg de Cloos (1939). Para King los movimientos ci- 
matogdnicos son los dominantes en la oorteza, idea en con¬ 
traposition con la tectdnica de placas, pero acorde con su 
treencia de una tierra en expansion (King, 1983). 

Los modelos de Davis, Penck y King son, hoy por hoy, 
las Ires tinicas opciones existentes en re lac ion con la evo¬ 
lution del relieve. Las ideas de Davis y King son cr'clicas, 
con claras influencias climalicas, mientras que las de 


Penck suponen una lucha continua entre la erosidn y las 
diferentes veloridades de levantamiento. Estos modelos se 
sintetizan en la Figura 1.4. 

1.2.3 La Geo morfologia 
en la primera mitad 
del siglo xx 

Es importante analizar las relaciones existentes entre las 
caracterfsticas del relieve de la superfitie terrestre y los 
cambios corticales. Aunque se han expresado algunas ide¬ 
as sobre esta relation en este capftulo, es preciso porme- 
norizar algunas de las mas importantesinvestigaciones que 
tratan de la incidencia de la tectonica en la Geomorfolo¬ 
gfa, entre la primera mitad del siglo xx y el advenimiento 
de la tectdnica de placas en la ddcada de los sesenta (Bec- 
kinsale y Chorley, 1968, 1991). En el Capftulo 2 de este 
libro se analiza brevemente la tectdnica de placas en rela- 
cion con la Geomorfologfa. En este apartado se describen 
las influencias de las modificaciones oorticales y eustati- 
cas en la primera mitad del siglo xx. La Geomorfologfa 
Climatica y los cambios climaticos seran desarrollados ex 
profeso mas a fondo en otros capftulos de este libro. 

La isostasia, o estado de balance hidrostatioo en la cor- 
teza terrestre, fue emitida a mitad del siglo xvm y a me- 
diados del siglo xix tuvo un importante desarrollo por 
parte de Airy en 1855 y Pratt en 1859 (Fig. 2.2). Gilbert, 
en su monograffa de Lake Bonneville de 1890, incluyo un 
apartado sobre la hipotesis de la deformacion terrestre por 
carga y descarga (Figs. 21.27 y 21.28). Durante la prime¬ 
ra mitad del siglo xx, muchos investigadores fueron fie- 
les seguidores de la compensation isostatica, mientras que 
otros la criticaban duramente. 

La epirogenesis es otra idea asociada al levantamien¬ 
to de las montahas. De nuevo, Gilbert en su estudio sobre 
el Lake Bonneville senalo que amplios abombamientos 
pueden ser responsables de la creation de continentes. A 
dstos los denomino epirogenicos para distinguirlos de los 
orogdnicos. Ambos los califica como diastrdficos. Estos 
abombamientos corresponden a deformaciones verticales 
que King (1962, 1983) denomino cimatogdnicas. 

Los cambios climdticos.dominados por la energfa so¬ 
lar, junto con las influencias gravitacionales de la corteza 
y los cambios eustaticos, han constituido una gran parte 
del pensamiento geomorfologico desde finales del siglo 
xix hasta la mitad del siglo xx (Beckinsale y Chorley, 
1991). El establecimiento por Penck y Bruckner en 1909 
de los distintos periodos glaciares, Gtinz, Mindel, Riss y 
Wiirm, causo un gran impacto entre los geomorfologos 
europeos y en algunos pafses llegaron a utilizar estas de- 
nominaciones. En las llanuras del norte de Europa se uti- 
lizan las siguientes denominationes de antiguo a moderno: 
Me nap, Elster, Saale y Weichsel y en el sector de Norte- 
america, con el mismo orden: Nebraska, Kansas, Illinois 
y Wisconsin (Lamb, 1977). 


Capftulo 1 • Geo morfologia 7 



(a) Davis 



Altera ci6n de la erositir 



FIG UR A 1.4 Mftdelos CfCfiCOS 
de evolucidn del modelado an 
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muestran perfiles esquematicos 
de ladeias (Thornes y Brunsden, 
1977). 
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En este periodo hubo muchos intentos por diversos in- 
vestigadoies para estimar la cronologia de estas dpocas 
glac Lares e LnterglacLares. La introduction de la dendro- 
cronologta por Antevs en 1928, y los esfuerzos y tiempo 
que se precisaron en el estudio de las varvas, estudiadas 
en 1.500 Lugares durante 30 anos por De Geer en diveisas 
pub! icacioncs liasta 1940, comenzaron a dar sus frutos so- 
tre la cronologia del Pleistocene superior y Holoceno. 

En la primera mitad del siglo xx se produjeron grandes 
avances en el entendimiento de los paleoclimas, particu- 
larmente durante el Terciario y Cuaternario (Beckinsale y 


Chorley, 1991). En la investigation georaorfologica se de- 
sarrollo la morfoclimatologfa y la geomorfologfa dimato- 
morfica de Btidel (1963), que inclufa en un espacio 
deter mi nado el estudio de las paleoformas o formas here- 
dadas. 

Eduard Suess en su voluminoso tratado de tres grue- 
sos volumenes Das Antlitz der Erde (La Faz de la Tierra) 
(1883-1908), traducido al inglfe, francos y espanol, puso 
de manifesto la evidencia de transgresiones y regresiones 
continentales e indico su practice sincronismo a nivel glo¬ 
bal. Esto le sugiere que las areas continentales ban sido 
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estables a trav^s del tiempo geologic©, excepto algunos 
movimientos locales. Sehala que los movimientos eusta- 
ticos positives o transgresiones tuvieron una larga dura- 
cion y fueron interrumpidos per movimientos negativos 
mas cortos. Analizo la contraposicion de las ideas neptu- 
nistas, que crefan en el predominio absolute de los movi¬ 
mientos del nivel del mar en la historia de la Tierra, a las 
de los tectonicistas que defendfan la actuacidn de movi¬ 
mientos verticals en La superficie de la Tieira. 

La publicacion en 1894 de Albrecht Penck de su tra- 
tado Morphologie del Erdoherflache apoyo considera- 
blemente la teorfa euslalica, aunque establecte un mayor 
ndrnero de movimientos corticales que Suess. Consider^ 
al eustatismo glaciar como una evidente realidad. Por con- 
siguiente, los geomorfologos entendian que los efectos de 
los cambios en el nivel de base general se reflejaban en 
las formas resultantes (Chorley, 1963). 

La hipotesis de Charles Darwin en 1835 de una lenta 
subsidencia del pico volcanico de la Isla de Morea {Tahi¬ 
ti), trafa consigo un crecimiento vertical del arredfe de co¬ 
ral para generar un atoten. Esta teorfa fue apoyada por 
Dana en 1872 en su libro de Corales e Islas Coralinas y, 
en 1915, el eustatismo retorno con el problema de los arre- 
dfes de coral, de la mano de Daly, con su teorfa de con¬ 
trol glaciar de los arrecifes coral inos. 

Despuds de mediada la ddcada de 1930, los seguido- 
res de las ideas diastroficas se enfrentaron a la teorfa eus- 
tatica e invocaron los movimientos verticales como los 
causautes de las transgresiones y regresiones (Beckinsale 
y Chorley, 1991). 

La culminacten de la teorfa eustatica en geomorfolo- 
gfa se debe a la publicaci6n del francos Baulig en 1928: 
Le Plateau Central de la France. Reconocte di ferentes su¬ 
perficies de erosion y aunque indico que su origen era sub- 
adreo, tambidn senalo que algunas debfan haber sido 
biseladas en relation con niveles del mar mas altos. 

1.2.4 Geomorfologfa de procesos 

La Geomorfologfa, como otras ramas de la ciencia, nece- 
sita pasar de la simple description a la cuantifieacten y 
para ello tiene que utilizar mdtodos de otras areas cientf- 
ficas, fundamentalmente la Ffsica. Aunque en las ddcadas 
de 1940 y 1950 algunos investigadores aplicaron estas tdc- 
nicas a los glaciares y medios litorales, fluviales y eoli- 
oos, es a partir de la segunda mitad de este siglo cuando 
se produce una revolucion o paradigma con el desarrollo 
de la Geomorfologfa de procesos. Los geomorfologos se 
preocupan mas por el proceso que por la forma (Barry, 
1997). Algunos autores oonsideran que es el tema mas im- 
portante de la Geomorfologfa moderna (Hart, 1986). Se ha 
estimado que en 1980 el 75% de la investigation geo- 
morfologica en Gran Bretana trataba sobre el estudio de 
los procesos a escala detallada (Gardner, 1983), y esto su- 
pone un abandono importante de la evolution geomorfo- 


tegica de los grandes conjuntos morfodinamicos. Fero gra- 
cias al impulso de las tdcnicas cronologicas, estamos asis- 
tiendo a un renacimiento de la Geomorfologfa Histerica 
(SummerSeld, 2005). El future de la Geomorfologfa debe 
apoyarse en el estudio de los procesos y tambten en la 
morfogdnesis antropica (Tricart, 1956c). 

P&ra una mayorfa el inicio de esta revolucion viene 
dado por los arrfculos de Strahler (1950a, 1952) que se es- 
timan como un manifesto de la Geomorfologfa Dinamica 
o de procesos (Higgins, 1975). Para Strahler (1950) el md- 
todo dinamico cuantitativo del estudio geomorfotegico fue 
promovido por Gilbert en 1914 en su clasico trabajo: The 
Transportat ion of Debris by Running Water. Para otros, los 
trabajos de Leopold ycolaboradores, sumarizados en par¬ 
te en el libro Procesos Fluviales en Geomorfologfa (Leo¬ 
pold et al., 1964), son los autdnticos pioneros y 
catalizadores de los estudios de los procesos geomdrficos. 

El estudio de los procesos se efectfia en un sistema pro¬ 
ceso-respues ta, siendo el proceso el agente creador y la 
respuesta la forma resultante. Para analizar los procesos 
se utilizan numerosas y variadas t^cnicas, como cones- 
ponde a la diversidad de los medios en los que actuan 
(Goudie, 1981a). Muchas de estas tdcnicas son de inven¬ 
tion reciente y, en muchos casos, de manufactura artesa- 
na. Como indica Hart (1986) la necesidad ha sido madre 
de la invention. Las investigaciones de los procesos son, 
en ocasiones, diffeiles porque la instrumentacion del sis¬ 
tema es compleja, tambidn a causa de que los procesos ac- 
tiian en combinacion y, por otro lado, no es complete el 
conocimiento de los mecanismos de muchos de ellos (Ba¬ 
ker y Twidale, 1991). El estudio de los mismos ha su- 
puesto una reduce ten de las escalas temporales y 
espaciales. Asf, por ejemplo, se investiga en procesos en 
microcuencas y en segmentos individuates de una ladera. 
En estas Ultimas ddcadas se ha realizado un gran esfuer- 
zo en este campo, que constituye uno de los aspectos ba- 
sicos de la Geomorfologfa y se espera que sus avances 
permitan comprender mas adecuadamente la evolucten de 
las formas del relieve. En la actualidad se conocen nume¬ 
rosas velocidades de erosten, que difieren segdn la litolo- 
gfa y el clima. Han sido recopiladas por Saunders y Young 
(1983) y Goudie (1995). Por ejemplo, en laderas abruptas 
glaciares los valores son 1-5 mm/ano, en zonas templadas 
0,01 -0,1 mm/aho, en climas semiaridos 0,1-1 mm/aho, en 
zonas de carcavas 1-10 mm/ano y en laderas abruptas de 
selva tropical 0,1-1 mm/ano. 

El estudio de los procesos, tanto en campo como en la- 
boratorio, requiere de tdenicas estadfsticas que permitan 
elaborar adecuadamente los dates obtenidos. De aquf sur¬ 
ge la Geomorfologfa cuantitativo, que tuvo un pionero en 
el ingeniero hidrologo Horton (1945) en su trabajo sobre 
la morfometrCa de las cue ncas de drenaje, que tuvo sus se- 
guidores en Strahler (1952, 1956a, 1964), y Schumm 
(1956a). Con anterioridad a Horton, la descripeten de las 
cuencas de drenaje y redes de canales era una ciencia cua- 
litativa y se transform© en cuantitativa, lo que proporcio- 
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no datos numericos de valor practico {Strahler, 1964). El 
desarrollo de la cuantiftcacion ha venido dado por la exis- 
fencia de las computadoras, que tratan rapidamente gran 
cantidad de datos. 

Como consecuencia de la complejidad de los procesos 
geomorfoldgioos se han utilizado modelos (Kirkby, 1987), 
que son otra de las vertientes de la Geomorfologfa mo- 
derna. Los modelos a escala son los que reproducen una 
parte de la realidad (utilizacidn de tdneles de viento, tan- 
ques para erosion fluvial, etc.); los analdgicos, como la si- 
mulacidn en caolfn de la deformation del hielo y, 
finalmente, los matematicos de los que Ahnert (1987a) y 
Kirkby (1994) son los investigadores mas relevantes en la 
actualidad. Estes dos ultimos modelos no pueden abarcar 
toda la complejidad de las interacciones entre los proce¬ 
sos (Baker y Twidale, 1991). 

1.2.5 Reconstruction de la historia 
geomorfologica: geocronologia 

Durante mucho tiempo, las disdplinas geoldgicas se han 
tenido que contentar con las cronologias relativas, que 
nos permiten conocer una sucesion de eventos, pero sin 
precisar la duration de los mismos. La cronologia abso- 
iuta suministra la edad de algunos eventos, lo que aporta 
un cambio radical a nuestras invest igaciones. Noelimina 
las tradicionales cronologias relativas, sino que se utiliza 
para predsar la edad de las principales unidades tempo- 
rales clasicas de la Geologta (Tricart, 1965). 


El analisis politico se utiliza fundamentalmente en el 
estudio de los depositos cuaternarios con el fin de inves- 
tigar las osciladones climaticas, mediante la variation del 
polen en una oolumna o sondeo. A principles del sigloxx, 
Blytt y Sernander establederon una columna de periodos 
climaticos, en los que diferenciaban de mas moderno a 
mas antiguo para el Postglaciar (que conesponde a los lil- 
timos 10.000 ados) los periodos son: Subatlantico, Sub- 
oreal, Atlantico, Boreal y Preboreal; el Tardiglaciar se 
subdivide en Dryas superior, Allerod, Dryas inferior, Bo¬ 
lling y finalmente al Pleniglaciar corresponde el Dryas 
mas antiguo y el Artico. Los restos prehistdricos consti- 
tuyen otra fuente de datacion. 

La datacion constituye una parte esencial de la re¬ 
construction del relieve y, por lo tanto, de la cronologia, 
que es la esencia de la Geologfa. Ademas, las dalaciones 
num^ricas de las rocas permiten calcular velocidades de 
meteorizacion y erosion (Oguchi et ah, 1999). En la Ta- 
bla 3.1 se indican los mdtodos de datacion absoluta mas 
utilizados. 

Las tdcnicas de reoonstruccion han recibido un buen 
empuje por medio del estudio de los cambios recientes 
globales. El principal proyecto de IGBP (International 
Geosphere-Biosphere Programme) es el denominado Past 
Global Changes (PAGES). Incluye dos espacios de tiem¬ 
po: (I) los liltimos 2.000 anos de la historia de la lierra 
y (2) los liltimos varios cientos de miles de anos. Las 
oontribuciones geomorfologicas al cambio ambiental en 
estas £pocas se encuentran, entre otras, en Slaymaker 
( 2000 ). 



Sistemas geomorfologicos 


Strahler en su publieacion de 1952 sobre las bases dina- 
micas de la Geomorfologfa, indica que el desarrollo de 
esta materia es complete cuando las formas y procesos es- 
tan relacionados como sistemas dinamicos y la transfor- 
macion de las masas y la energfa es funcion del tiempo. 
Muchos de los procesos geomorfologicos operan en sis¬ 
temas definidos, que pueden aislarse para su analisis. En 
su trabajo de 1980, definio al sistema como un conjunto 
de elementos intenelacionados o interconectados, que se 
supone existen en el mundo real, y que poseen caracteris- 
licas rinicas que los humanos pueden medir, describir, ana- 
lizar o presentar. Los sistemas geomorfologicos se han 
complicado por la evolucidn biotica, que afecta al suelo 
(Twidale, 2003) y tambi^n por la aparicion del hombre, 
que modifica el sistema natural (Clowes y Comfort, 1982). 
Los procesos teoricos y practices de la teorfa general 
de sistemas fueron adaptados por varios disclpulos de 
Strahler (Kennedy, 2004), tales como Chorley y Schumm. 


Los sistemas pueden oonsiderarse abiertos, cerrados y 
aislados (Chorley y Kennedy, 1971). En un sistema ais- 
lado no se imports o exporta materia o energla. En el 
astema cerrado se puede transferir energla pero no 
materia. Finalmente, en un sistema abierto se puede 
intercambiar energla y la materia puede movilizarse 
(Hugget, 2003). En cualquier sistema geomorfico se ma- 
rafiestan procesos enddgenos o internes (tcctonica, vol- 
canismo) y procesos exogenos oexternos (geomorficos), 
que derivan en gran parte de las fuerzas climaticas (Schei- 
degger, 1961). En pocas palabras, los procesos enddge¬ 
nos crean el relieve y los exdgenos lo destruyen. La 
cadena resultante entre ambos constituye una gran parte 
del desarrollo de la Geomorfologfa. El ciclo de erosion de 
Davis forma parte de lo que se conoce como sistema ce¬ 
rrado, mientras que el sistema abierto deriva de la teorfa 
general de sistemas en la que se enmarca el estudio de los 
procesos (Kennedy, 2004). 
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Un ejemplo lo constituye el sistema fluvial (Schumm, 
1977). En 61 diferenda un area fuente de sedimentos o de 
produccidn, que constituye la zona l o cuenca de drena- 
je, la zona 2 de transferencia y la zona 3 de sedimenta- 


cion. En la zona I, los con Doles, domi names son el cli- 
ma, el diastrofismo y los usos del suelo, mientras que los 
contnoles de la zona 3 son el nivel de base y el diastro¬ 
fismo. 



Conceptos geomorfoldgicos 


La capacidad de un sistema geomdrfico puede expresarse 
de dos formas: primera, por la veloddad de evacuacion del 
sedimento y, segunda, por la energfa consumida en man- 
tenerlo o transformarlo. Esto conduce al concepto de equi- 
librio, que solo puede expresarse en las direcciones del 
cambio (Chorley et al , 1984). Chorley y Kennedy <1971) 
diferencian ocho tipos de equilibrio en Geomorfologta 
(Fig. 1.5). (a) El equilibrio estatico se encuentra cuando 
en un sistema no tiene lugar ningun cambio a lo largo del 
dempo. (b) En el equilibrio estable hay una tendencia a 
volver a su estado primitivo despites de un pequeho dis- 
turbio. (c) El equilibrio inestable se encuentra cuando un 
pequeho disturbio fuerza al sistema a un nuevo estado de 
equilibrio en el que se estabiliza. (d) El equilibrio me- 
taestable se produce cuando un sistema atraviesa un 
umbral externo o interno del sistema. (e) El sistema esta- 
cionario existe cuando un sistema fluctua constantemen- 
(e alrededor de un estado de equilibrio medio, (f) El 


equilibrio termodinamico constituye la tendencia de 
algunos sistemas hacia un estado de entropta maximo. (g) 
El equilibrio dinamico consiste en un conjunto de fluc- 
tuaciones en torno a un estado medio que cambia en una 
direccion determinada. (h) El equilibrio dinamico me- 
taestable combi na las tendendas dinamicas y metaestables 
con fluctuaciones alrededor de una tendencia en la que se 
atraviesan umbrales. 

Muchas de las formas del relieve se encuentran en un 
equilibrio dinamico (Hack, 1960) en el que los procesos 
operan pero los elementos activos del sistema estan en 
equilibrio entre sf. Si se produce una modificacion como, 
por ejemplo, un cambio climatico, puede superarse un urn- 
bral geomdrfico (Schumm, 1973,1979), generandose una 
inestabilidad en el medio. Estos umbrales pueden ser 
abruptos o graduates (Begin y Schumm, 1984) y pueden 
operar para cualquier intervalo de tiempo, desde minutos 
a mi Hones de ahos. Los umbrales geomorfologicos pue- 


(a) Equilibriaestatioa 


{e) EquBsiio estadonario 




b) Equilibria estabte (nacuperackbn) 





f) Equflibriatermadin^miQa(decaimienta) 


gj EquiibriodinaiTiica 


h 

t 

■bj Equilibria dinamica metaastabJe 




FlGL'RA 1,5 Tipos do equilibrio on Geomorfologia (Chorley y Kennedy, 1971}, 
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den desencadenarse por causas extrfnsecas o intnnsecas. 
Un ejemplo del primer tipo es un cambio brusco que eli- 
mina la vegetacion, lo que conlleva una intensa erosion. 
H umbral intrfnseco opera dentro del sistema, como cuan- 
do tiene lugar un aporte continuo de parti'culas en una la- 
dera en la que se llega a alcanzar un umbral crftico de 
inestabilidad. Estos umbrales geomorfologicos pueden de- 
fmirsc a veces cuantitativamente (Leopold y Wolman, 
1957) (Fig. 1.6) y utilizarse como base para el reconoci- 
miento de modelados potencialmente inestables (Schumm, 
1979). Por otra parte, como las conexiones dentro de un 
sistema geomorfico son tan complicadas, cuando se in¬ 
troduce un cambio externo se propaga por el sistema de 
una forma compleja (respuesta compleja de Schumm, 
1973). La identificacion de un umbral intrtnseco tiene apli- 
caciones practicas. Brunsden (1980, 1990, 2004) analiza 
un conjunto de conceptos importantes en relacidn con la 
respuesta de los sistemas geomorficos a los procesos pre- 
dominantes. Senala un tiempo de reaction del sistema 
ante los estfmulos, seguido de un tiempo de relajacion ne- 
cesario para establecer unas nuevas condiciones de equi- 
librio. La suma de los tiempos de reaccion y relajacion 
oonstituye el tiempo de respuesta. El tiempo durante el que 
el sistema geomorfologico permanece en estado de equi- 
librio es el tiempo de persistence (Fig. 1.7) (Bull, 1991). 
Podemos, por consiguiente, tener sistemas con diversos 
umbrales, tiempos de persistence breves o largos y tiem¬ 
pos de respuesta muy variables. Estos liltimos nos indican 
la sensibilidad del sistema al cambio (Brunsden, 1980, 
1990; Wright, 1984). 

La inestabilidad y el cambio geomorfologico se de- 
ben a la intervencion de factores extrfnsecos, que se in¬ 
troduce n enel sistema, y a las propiedades internas de los 
sistemas (factores intrfnsecos). Las condiciones de la ines¬ 
tabilidad intrfnseca se pueden deber a que operan cerca de 
los umbrales intrfnsecos (sistemas de erosion semiaridos); 
condiciones topograficas de alta energfa, en las que las la- 



FIGURA 1.6 Relacidn entre el caudal y la pendiente. La 
Ifnea separa los Canales meandriformes y trenzados (braided) 
Leopold y Wolman, 1957). 



FlCt'RA 1.7 ins cambios en altura del lecbo fluvial 
pitiducidos por agradaciOn y degradacidn se utilizan como 
refersnoias para indicar los componentes del tiempo de 
respuesta. R t es el tiempo de respuesta, que es la suma del 
tempo de leaccidn (/?J y et tiempo de relajacibn (f?*). P 3 es el 
tempo de persistence en las nuevas condiciones de equilibrio. 
T y E son condiciones de umbral y de equilibrio, 
respectivemente (Bull, 1991). 

deras estan cerca de umbrales erosivos (areas de endrgi- 
oo levantamiento tectonico y/o rapida incision fluvial) y, 
finalmente, ambientes climaticos de gran energfa (zonas 
de monzones y huracanes). Los sistemas de gran energfa 
impliean grandes movilizaciones de sedimentos, que 
conesponden a importantes velocidades de cambio geo- 
morfoldgico intrfnseco. Esta inestabilidad puede estu- 
diarse en diferentes escalas temporales, desde las 
inestabilidades induddas por el hombre, a los cambios cli¬ 
maticos y movimientos tectdnicos del Cuaternario. Tam- 
bidn se puede extender a las escalas espaciales (Harvey, 
2007). 

Se conoce muy poco en relacidn con la resistencia de 
los sistemas naturales a los cambios geomorfologicos. Un 
campo de investigacidn de extraordinario intcrcs es el re¬ 
lative a la sensibilidad del modelado al cambio. «La sen¬ 
sibilidad de un paisaje al cambio se expresa como la 
probabilidad de que un cambio determinado en los con¬ 
soles de un sistema produzca una respuesta sensible, re- 
conocible y persistente* (Brunsden y Thornes, 1979). La 
sensibilidad puede variar en el espacio y en el tiempo y 
tambicn segiin la escala (Thornes y Brunsden, 1977). Los 
sistemas geomorfologicos de menor area alcanzan un 
equilibrio mas rapido con las nuevas condiciones y per- 
miten Uevar a cabo un anal is is en breves lapses de tiem¬ 
po. Las modificaciones temporales pueden ser lentas y 
graduales o siibitas y catastroficas. Las formas del relie¬ 
ve presentan, por lo general, una respuesta lenta al cam¬ 
bio climatico, por lo que frecuentemente sdlo se pueden 
analizar en largos periodos de tiempo. Para entender las 
modificaciones, mas o menos rapidas, del desarrollo de los 
modelados es preciso conocer, lo mas adecuadamente po- 
sible, las magnitudes de los procesos y el registro tempo- 
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rat de los mismos. Todo ello nos puede conducir al en- 
tendimiento de la sensibilidad de los sistemas geomorfo- 
logicos (Allison y Thomas, 1993). Podemos diferenciar 
aquellos modelados de alta sensibilidad a los impulses ex- 
ternos y que, por lo tanto, responden rapidamente a los 
procesos predominantes, tales como los canales fluviales; 
se les puede denominar inestaWes o fragiles (Thomas, 
2001). Los sistemas insensibles o estables son los quetie- 
nen una respuesta lenta y presentan una gran resistencia al 
cambio, como las zonas de interfluvio o las llanuras de Afri¬ 
ca y Australia. Las areas insensibles suelen corresponder 
a formas del relieve elaboradas en litologtas resistentes, 
mientras que en las zonas sensibles los pequenos cambios 
se registran mas rapidamente, tal y como se comprueba en 
las regiones acarcavadas (Brunsden y Thornes, 1979). 

En las areas desdrticas, la activacion de los sistemas, 
necesaria para obtener una respuesta en el relieve, es, por 
lo general, mucho menor que en otras zonas climaticas. 
Esto indica que la sensibilidad climatica del modelado de 
las zonas aridas es grande, ya que el tiempo de relajacidn 
necesario para reflejar cambios en las formas ante la 
aplieacidn de estfmulos climaticos es pequena (Shaw y 
Thomas, 1993). Estos modelados de corto tiempo de 
relajacidn Trudgill (1976a) los denomina modelados la- 
biles (Fig. 1.8). Los modelados labiles se modifican ra¬ 
pidamente ante sucesos extremos o bien poseen una 
escasa resistencia al cambio. Su respuesta es casi parale- 
la al cambio climatico. Por el contrario, los modelados 
resistentes estan sometidos a procesos ddbiles o presen¬ 
tan una elevada resistencia al cambio. 



FIGURA 1.8 Respuesta de modelados labiles y resistentes 
a lo largo dal tiempo. (a) Corresponds a un cambio climatico 
dclico y (b) represents otio do caracterfluctuante y luego 
estabilizado (Trudgill, 1976a). 


Se ha supuesto que un cambio climatico es gradual y 
la respuesta hidrologica es del mismo tipo. Sin embargo, 
Knox (1972), en su trabajo del suroeste de Wisconsin 
(Estados Unidos), indica que el cambio climatico puede 
ser abrupto y, como consecuenda, se desencadena una 
respuesta que, aunque breve, puede ser opuesta a las cur- 
vas de p^rdida de suelo de Langbein y Schumm (1958). 
Este autor senala que si se produce un aumento de preci- 
pitacion intenso y sostenido, fete da lugar a una erosion 
del canal y a un incremento de la pendiente de la ladera 
(Fig. 1.9c). Por consiguiente, tambidn se produce en este 
corto periodo un aumento importante de la pdrdida de sue¬ 
lo, seguido de una disminucidn (Fig. 1.9d). Sin embargo, 
estas fluctuaciones son diffciles de distinguir de los efec- 
tos de grandes inundaciones con gran periodo de retorno 
(Chorley et al., 1984). 
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FIGL'RA 1.9 Respuestas de la vegetacitin y del modelado 
a cambios climaticos bruscos. Las curves se aplican 
mas adecuadamente a regiones de precipitaciones 
medias amiales comprendidas entie 250 y 1.520 mm 
(Knox, 1972). 
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Escalas espaciales y temporales 


En las primeras decenas del siglo xx, cuando se admirfan 
por muchos geomorfdlogos las ideas de William Morris 
Davis, el problema de la escala era muy simple, ya que la 
conception dclica permirfa dividir las formas en jovenes, 
maduras y seniles (Cailleux y Tricart, 1956). Pero el pro- 
greso de la investigation tientffica hace inviable estas 
divisiones. Estas circimstancias ban inducido a la elabo¬ 
ration de areas de diferente tamano en Geomorfologfa, ya 
que las clasificationes son un instrumento en el cual po- 
demos situar nuestras invest igaciones y, a su vez, son de 
caracter practioo, como indica la elaboracidn de mapas ge- 
omorfologioos. Las formas las podemos clasificar scgun 
su dimensidn o bien por los procesos que las originan (Cai¬ 
lleux yTricart, 1956). La Geomorfologla propone proble- 
mas que se enmarcan en un amplio rango de escalas 
temporales y espaciales (Cox, 2007). 

Para explicar un curso meandri forme en una red de die- 
naje de pequenas dimensiones se necesitan razonamientos 
muy distintos, que los neoesarios para entender los point 
bar de un meandro en un no de grandes dimensiones 
(Schumm, 1985a, 1991). Se pueden utilizar explicaciones 
similares para aplicar la dimension temporal, pero el pro- 
Uema del tiempo es mas complicado de discutir, a causa 
de que el tiempo no se ve y resulta diffcil definir. El tiem¬ 
po es una medida del cambio (Schumm, 1991). Los estu- 
dios experimentales que se realizan en campo tienen una 
duration de algunos ahos y sus resultados deben utilizarse 
con gran precaution para extrapoiarlos al funtionamiento 


de sistemas geomorfologicos que operan en magnitudes de 
tiempo mucho mas importantes (Schumm, 1985). 

La escala espacial lleva impKcita las caracterfsticas in- 
tnnsccas de la estructura y la actuation de los procesos que 
actuan en el trabajo geomorfologico. A determinadas es¬ 
calas de espacio llegan a ser dominantes algunas variables. 
Tambidn hay que tener presente que los procesos no son 
homogdneos en diferentes escalas (Chorley et al., 1984). 

Se ha sugerido la difeienciacidn de las caracterfsticas 
del relieve en diferentes tamanos, tal como indica la Th- 
bla 1.1 (Tricart, 1965), que tiene unos precedentes en el 
trabajo de Tricart (1952b) y sobre todo en el de Cailleux 
y Tricart (1956). La dasificacion esta dividida en ocho dr- 
denes y la ordenacion jerarquica espacial de las formas de 
Chorley et al., (1984) es muy parecida a la de Tricart 
(1965). La dasificacion expuesta en la Tabla 1.1 es muy 
expresiva y no necesita grandes explicaciones. Compren- 
de desde las morfologtas que se observan desde el espa- 
tio (Short y Blair, 1986) hasta las pequenas rugosidades 
que piesentan las rocas. 

El grafico adaptado por Baker (2004a), del propuesto 
por Carey (1962), sobre la escala de los fendmenos geo- 
tectonicos, quiza sea el que sitde mejor los procesos res- 
ponsables de los modelados que operan en un amplio 
rango de escalas temporales y espaciales (Fig. 1.10). Para 
diversos intervalos de tiempo y magnitud relativa de los 
eventos se pueden clasificar como mega-, meso-, micro- 
y sin eventos (Tabla 1.2) (Schumm, 1985a). 


FIGL’RA 1.10 Escalas temporales y espaciales 
para diversos procesos geomorfol6gicos (Baker, 
2004a; modlflcada de Carey, 1062). 
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TABLA 1J Ciasificacion espaclalde las morfotogias (Tricart, 1965). 


Oriton 

Unidades 
de superficie 
terrestre 
[Km 4 ! 

Caracteristicas 
de las unidades, con 
ejemplos 

Unidades climaticas 
equivalents* 

Mecanismos 
genetic os que control an 
el relieve 

Tiempo de 
persistence 

1 

IQ 7 

Continentes, cuencas 
oceanicas (configuracibn 
del globo) 

Grandes sistemas 
zonales control ad os por 
factores astronomic os 

Diferenciaclbn de la 
corteza terrestre entre 
sial y sima 

10* anos 

It 

to 6 

Grandes entidades 
estructu rales (Escudo 
Escandinavo, Tethys, 
Cuenca del Congo) 

Grandes tipos climatic os 
(interferencia de las 
factores geogrt ficas en 
las factores 
astronomicos) 

Movimientos corticates, 
como la for mac ion de 
geosinclinales. 

Influences climatic as 
sabre ta dtsecctbn 

10 3 anos 

III 

10 4 

Principals unidades 
estructu rales (cuenca de 
Paris, Jura, Macizo 

Central) 

Subdrvi-siones de Eos 
tipos climaticos, pero 
con poca importancia en 
la erosibn 

Unidades tectonicas que 
tienen una union con la 
paleogeograffa: tasas de 
erosion influenciadas por 

Ea litologia 

10 7 anos 

IV 

10 3 

Unidades teeth nte as 
basicas: macizos 
montanosos, horsts, 
fosas 

Climas region ales con 
influencias geogra ficas, 
especialmente en areas 
montariosas 

Influidos 

fund a mental me nte por 
factores tectbnicos yen 
segundo lugar por la 
litologia 

10 J anos 

Umbra! de compensacibn isostatica 

V 

10 

Accidentes tectonic os: 
Anticlinal, Sinclinal 
colgado, Monte, Valle, etc. 

Climas locales, 
influenced os por la 
disposicibn del relieve; 
solana, umbria, efectos 
altitudina tes 

Predominio de la litologia 
y de la tectostatica. 
Influencias estructu rales 

IqP-IO 7 anos 

VI 

10' 1 

Formas del relieve: 
ere stas, terrazas, c ire os, 
morrenas, terminates, 
conos de deyeccibn 

Mesoclima, dire eta me nte 
asociado a ta forma (por 
ejemplo, nichos de 
nivacibn) 

Predominio de la litologia 
y de la tectostatica. 
Influence do por la 
litologia 

10 4 anos 

Vlt 

10 -6 

Microformas: Ibbulos de 
solifluxibn, suelos 
poligonales, nebkas, 
badland, gullies 

Microclima, directa mente 
asociado con las 
morfobgias, por 
ejempb, lapiaz (ksrrenj 

Predominio de la litologia 
y de la tectostatica. 
Influenciado por la 
litologia 

IQ 7 arios 

VIII 

10 -8 

Mic ros e opt g o : por 
ejempto, detall.es de 
corrosibn y pulido, etc. 

Microambientes 

Interference de la 
dinamica y de Ea textura 
de la roca 



TABLA 1.2 Signrficado variable de eventos geologicos a Id largo del tiempo (Schumm, 1935a). 


Magnitud 

Escala dm tiempo 

dil ivflfito 

Id 1* 

1 arm 

10 artos 

anos 

10* anos 

10 s anos 

10* «nos 

10* anos 

Mega- 

evento 

Rujo o 

deslizam iento 
local del suelo 

Barranco 

{gutty} 

Estrangulamiento 
de meandros 

Erupc]6n 

volcinica 

Ebnmaci6n de 
terrazas 

Glaciacibn 

continental 

Grandes 
plegamientos 
y fa lias 

GbnstrucciGn 
de montanas 

Me$o- 

evento 

Reguero 

Rujo o 

deslizamiento 
local del suelo 

Barranco (gutty} 

Estrangulamiento 
de meandros 

Erupci6n 

vric4njca 

Jbrmacitin de 
terrazas 

GlaciaciGn 

continental 

Grandes 

plegamientos 

yMas 

MicrO- 

evento 

Movimientc 
de grands de 
arena 

Reguero 

Flujo 0 

deslizamiento 
bcal del sueto 

BarranCO [gully! 

Estrangulam iento 
de mea ndros 

ErupciGn 

volcanica 

fbrmaciGn de 
terrazas 

Glaciacidn 

continental 

Sin 

even to 

— 

Movimiento de 
grands de 
arena 

Reguero 

Rujo o 
deslizam iento 
bcal del suelo 

Barranco (gutty} 

Estrangulam iento 
de meandros 

ErupciGn 

volcinica 

fbrmaciGn 
de terrazas 
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Geomorfologia aplicada 


Se ocupa de la aplicacidn de los conocimientos geotnor- 
foldgicos al estudio y propuesta de soluciones para re¬ 
solver problemas de recursos, gestidn y planificacidn 
ambiental (Jones, 1980). Una definicion mas simple es la 
propuesta por Huggett (2003), en la que indica que la 
Geomorfologia aplicada estudia las interacciones de los 
humanos con las formas y los paisajes. 

Es muy posible que los comienzos de la Geomorfolo- 
gfa aplicada se iniciaran en el siglo xvm por ingenieros 
franceses con espMtu naturalista, que abordaron la cons- 
truceidn de obras publicas (Tricart, 1962). Con el adveni- 
miento de la Geomorfologia de procesos en la ddeada de 
1950, ccmienza un nuevo enfoque en el que se establece 
una union mas intitna con los aspectos practices de la 
Geomorfologia. En la actualidad, los valores de cuantifi- 
cacion de los procesos permiten a la geomorfologia llevar 
a cabo labores de prediccion, tan Utiles como los necesa- 
rios para situar el emplazamiento de un repositorio para 
albergar residuos radiactivos de alta actividad. 

Las aplicaciones de la Geomorfologia pueden dividir- 
se en dos grandes clases (Chorley et al., 1984): 1) el hom- 
tre como agente geomorfoldgico, en tdrminos de sus 
efectos, inadvertidos sobre los procesos y las formas ge- 
omorfologicas. 2) La Geomorfologia como ayuda para va- 
lorar la ubicacion, construction ingenieril y planificacidn. 
Es evidente que los objetivos de la Geomorfologia apli¬ 
cada son numerosos y de gran amplitud. 

Son innumerables los artlculos y simposios pub! icados 
sobre Geomorfologia aplicada y destacan por su niimero 
los relatives a Geomorfologia Ambiental. Los libros edi- 
tados por Hails (1977), Fookes y Vaughan (1986), Allison 
(2002) y Fookes el al. (2005) son un compendio de las di- 
fe rentes ramas de la Geomorfologia aplicada, explicadas 
por geomorfologos especialistas en cada una de las mate- 
rias. Conviene senalar el libro editado por Slaymaker 
(2000), por la problematica futura debida a los efectos del 
calentamiento de nuestro planeta en los sislemas geomor- 
fologicos, en la que se deben valorar sus prediociones. 

Los mapas geomorfologicos son la representation gra- 
fica precisa de las formas del relieve de un area, en la que 
se indican un amplio rango de influences pretdritas y ac¬ 
tuates (St-Onge, 1968). La mayoria de las Ciencias de la 
Tterra ban tenido un especial interns en la elaboration de 
mapas (Edafologia, Geologia, Botanica). Los mapas geo¬ 
morfologicos constituyen un documento basico, que debe 
ser reelaborado en determinados aspectos en funcion de las 
necesidades concretas de aplicacidn (Pena, 1997a). El in¬ 
terns practice de la cartografia geomorfologica viene 
expuesto en Tricart (1962, 1965, 1972, 1979), Tricart y 


Demek (1972), Panizza (1972, 1988), Piotrowski et al. 
(1972). Las aplicaciones de los mapas geomorfologicos son 
muy numerosas: agriculture y sector forestal, ingenieria ci¬ 
vil (obras lineales, construction de presas) (Tricart y De¬ 
mek, 1972) y prospectidn minera (Piotrowski et al, 1972). 

«Un sistema de cartografia geomorfologica puede de- 
finirsc como la serie de elementos ordenados en una Le- 
yenda, establecida previamente siguiendo unos criterios 
metodologicos y que son aplicados a la elaboracidn de un 
mapa geomorfologicos (Pena, 1997b). Como las caracte- 
risticas geomorfologicas suelen ser diferentes en los dis- 
tintos parses y tern tori os, se han elaborado diversas 
leyendas geomorfologicas, que se ajustan a sus necesida¬ 
des. Ademas, otro importante criterio previo es el de la 
eleccion de la escala adecuada a los fines perseguidos. 

Se han propuesto por la Union Geografrca Internacio- 
nal escalas unificadas pare la elaboracion de mapas geo¬ 
morfologicos de grandes territories y se ha realizado el 
Mapa Geomorfoldgico de Europa a escala 1:2.500.000, en 
16 mapas y con leyenda en cuatro idiomas (Bashenina et 
at., 1968,1971). Recientemente se presento en el Sixth In¬ 
ternational Conference on Geamorphology (Zaragoza, 
2005) el Mapa Geomorfoldgico de Espana y del margen 
continental a Escala 1: 1.000.000 (Martin- Serrano, 2005), 
en el que se explica en una memoria acompanante los ob¬ 
jetivos, disenos y contenidos del mapa. El analisis y la pro¬ 
blematics de los mapas geomorfologicos de escala media 
se encuentra ampliamente desarrollado en el libro edita¬ 
do por Demek y Embleton (1972) y en las consideracio- 
nes de Van Zuidam (1982). Un ejemplo lo constituye el 
Mapa Geomorfoldgico de Aragon a Escala 1:300.000 
(Pena el al., 2002). Para fines practicos se deben utilizar 
escalas 1:25.000 a 1:100.000 y, en problemas concretos, 
acudir a mapas mas detallados. Estos se englohan dentro 
de los mapas de gran escala que diferencian Dumitrashko 
y Scholz (1978). 

Como consecuencia de la diversidad de modelados se 
han planteado diferentes leyendas geomorfologicas en 
determinados pafses. Se ha propuesto una norma para el 
establecimiento del mapa detallado de Franc ia (Tricart, 
1972). Esta leyenda ha sido traducida al espanol por 
Serrat (1976) y utilizada con variaciones por geomor- 
fdlogos espanoles. Martin-Serrano et al, (2004) estable- 
cen la leyenda del Mapa Geomorfoldgico de Espana, 
Escala 1:50.000. El Sistema de Cartografia Geomorfold- 
gica del I.T.C. (International Institute for Aerospace 
Survey and Earth Sciences) fire elaborado, sometido a re- 
visiones y presenta la leyenda en inglds, francos y espa¬ 
nol (Verstappen y Van Zuidam, 1968,1991; Verstappen, 
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1970). Los mapas geomorfologicos detallados tienen ana 
gran raigambre en Polonia (Klimaszewski, 1956, 1963; 
Jurasz y Niewiarowski, 1962). La leyenda dc los mapas 
gsomorfologicos de Rusia ha sido establecida por Bas- 
henina et ah, (i960) para escalas de 1:25.000 y 1:50.000. 
La primera leyenda de los mapas cheoos fue elaborada en 
1963 y los trabajos de Demek (1972) y Czudek (1973a) 
ban contribuido notablemente a potenciar la cartografia 
gpomorfologica en Checoslovaquia. Los mapas geomor¬ 
fologicos ale manes se realizan: dentro del GMK Schwcr- 
punktprogramm, Leser y Stablein (1985) establecen la 
leyenda del mapa geomorfologico 1:25.000. Tambidn Pa- 


nizza (1972) propone la leyenda de los mapas geomorfo¬ 
logicos detallados en Italia. 

En Espana se ha elaborado la leyenda de los mapas ge¬ 
omorfologicos a escala 1:50.000 (Martin-Serrano et ah, 
2004). Desde hace algunos ahos cada mapa geologico ofi- 
cial a escala 1:50.000, va acompahado de un mapa geo¬ 
morfologico en color a la misma escala. Igualmente, las 
propuestas de leyendas detalladas han sido planteadas en 
muchos otros palses. 

Por otra parte, a lo largo del desarrollo del presente li- 
bro se pretende analizar los problemas de caracter aplica- 
do en los diferentes ambientes diferenciados. 



Estructura de la Geomorfologia 


Jennings (1973) en su artlculo sobre la historia y compar- 
timentacion de la Geomorfologia propone una estructura de 
esta disdplina (Fig. 1.11), basada en sus experiencias per- 
sonales. En su esquema, indica que las tdcnicas empleadas 
y los estudios relacionados pueden aplicarse a diferentes re- 
giones o dominios de la Geomorfologia, tales como fluvial, 
costero, glaciar, karst, etc. Tambidn en la figura enmarca las 
materias que estan afectadas por la revolucidn matematica 
y en parte por la nueva Geomorfologia. 

Otra division es la propuesta por Tricart y CaiUeux 
(1965) en la que diferencian tres grandes grupos: Geo¬ 
morfologia Climatica o Zonal, Geomorfologia Estructu- 
ral y Geomorfologia Azonal o PIurizonal, que algunos 
autores aplican ensu libro (Panizza, 1992). 

\blviendo a la Figura 1.11, el armazon de la Geo¬ 
morfologia comprende las Geomorfologlas Estmctural, 
Dinamica, Climatica y la cronologla de la denudacidn. 
Tbdas ellas alimentan a la Geomorfologia Historica. Las 
formas pueden cartografiarse, analizarse por morfo- 
metrla, teniendo en cuenta sus influjos estructurales 
estaticos y dinamicos. El estudio de los procesos, la 
sedimentologla de los sedimentos correlativos y las da- 
taciones radiomdtricas, tambidn convergen en la Geo¬ 
morfologia Historica. Finalmente, el cambio climatico y 
antropico terminan por configurar la estructura de la 
Geomorfologia para el Profesor Jennings. Es evidente 


que se trata de una version particular, pero creemos que 
cubic ampliamente las diferenciaciones mas significati- 
vas de la Geomorfologia. 


Cartografia 

mQ-rfol&gica 


M&ifametr ia 


Formas 
fcomo indxtos y 


Estructura 


Plraceso 


Etapa 



FIGURA 1.11 Estructufa de la Geomorfologia (Jennings, 
1973). 
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Introduccion 


La Geomorfologfa Estructural se preocupa del estudio de 
los tnodelados que deben su caracter a sus litologfas y a las 
estructuras de las rocas y se conoce oomo modelados es- 
Iructurales (Twidale, 1971; Migon, 2004) o tectostatiea 
(Tricart, 1968).Tambidn se engloba dentro de la Geomor¬ 
fologfa Estructural a las formas del relieve resultantes de 
la actividad de los procesos endogenos, sin la intervenddn 
de las fuerzas de denudadon. Estas formas se denominan 
modelados tectonicos (Twidale, 1971; Goudie, 2004c) y 
tambicn se conoce como teclodinamica (Tricart, 1968). 

En sentido geomorfologico, el tdrmino estructura abar- 
ca no solo los factores pasivos inherentes al tipo de roca 
(litologfa) y a la disposition de los estratos (estratigraffa y 
tectonica) sino tambien a los cambios activos y continuos 
de estas propiedades (Twidale, 1971). En los estudios de 
Geomorfologfa Estructural se considera a la erosidn bajo 
un aspecto global, sin precisar sus mecanismos y sin ana- 
lizar sus procesos; solamente para comprender su interac- 
ddn con la tectodinamica y para indicar cdmo la 
estructura influye sobre el tipo de relieve (Tricart, 1968). 

La ace ion de los procesos exogenous sobre la estructu¬ 
ra de las rocas produce modelados estructuiales de dife- 
rente magnitud. Las rocas tienen diferente resistencia 
ante los procesos de meteorizacion y de erosidn. Por otra 
parte, la accion de la dinamica externa sobre algunos 
tipos de rocas origina modelados especfficos. Asf, existen 
una gran variedad de formas en las areas granxticas que 


han dado origen a tratados sobre las mismas. Son impor- 
tantes las monograffas de Twidale (1982b) y Twidale y 
Vidal Romanf (2005). igualmente, los terrenos calizos y 
evaporiticos sufren el proceso de disolucion dando origen 
a una gran variedad de morfologtas y, a su vez, su estudio 
tiene vertientes de caracter aplieado (hidrogeologfa, yaci- 
mientos, geotecnia, etc.).Son muy numerosos los trabajos 
sobie el karst (v. gr. Sweeting, 1972). Tambidn se reco- 
nocen modelados especfficos en las formaciones de are- 
niscas (Young y Young, 1992; Young, 2004). 

La Geomorfologfa Tectonica analiza la lucha constan- 
te entre los procesos tectonicos que tienden a generar 
topograffa y los procesos superficiales que denudan y 
xejuvenecen paulatinamcnte el relieve creado (Burbank 
y Anderson, 2001). En la actualidad muchos geomorfo- 
logos estan inmersos en el estudio de los procesos geo- 
morfologicos en pequenas dimensiones y no se ban 
preocupado apenas de los avances que lia experimentado 
la Geomorfologfa con el advenimiento de la tectonica de 
placas y la construccion de sistemas montanosos { moun¬ 
tain building) a gran escala (Summerfield, 1991; Keller y 
Pinter, 1996; Burbank y Anderson, 2001). 

Hay m uc has caracterfsticas de la Tiena que se deben en 
gran parte a la actividad tectonica (v. gr. escaxpe de falla, 
pliegues, pluma mantelica, estructura anular, etc.). Se 
deben a la aocion de distintos tipos de actividad tectonica 
(diastrofismo, epirogenia, isostasia, etc.) (Goudie, 2004c). 



Estructura interna de la Tierra 


Nuestro oonocimiento del interior de la Tierra se debe fun- 
damentalmente al estudio de las ondas sfsmicas. La pro- 
pagacidn de las mismas en el interior del globo terraqueo 
hace posible oonocer los tiempos de recomdo en diferen- 
tes lugares y dedudr las grandes geosferas existentes en su 
interior. 

Los sismos o tcrrcmotos se originan en un pun to del 
interior de la Tierra, denominado loco o hipocentro, que 
se localiza normalmente hasta 700 km de profundidad. 
La proyeocion vertical del foco en la superftcie se cono¬ 
ce como epicentro. El tamario de un terremoto se mide 
por la energla liberada, que se puede calibrar con la esca¬ 
la de magnitudes de Richter (Bullen y Bolt, 1985). 


La energla liberada por un terremoto se propaga como 
diferentes tipos de ondas elasticas, denominadas ondas 
sfsmicas. Las ondas P (primarias) son las mas rapidas y 
llegan en primer lugar; tambicn se las denomina ondas 
longiIudinales o compresivas. Las ondas S (secunda¬ 
ria s) no se propagan en los medios Ifquidos o fundidos 
debido a que su rigidez es cero; tambirin se las conoce 
como ondas de dzaJIamiento o transversales. Las 
ondas sfsmicas que se transmiten por la superficie terres- 
tre se denominan ondas superficiales. Las ondas longi- 
tudinales y transversales se llaman a veces precuraoras, 
puesto que llegan antes que las ondas superficiales. La Fi- 
gura 2.1 indica que el interior de la tierra es claramente 
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FIG UR A 2.1 \teriadon de la$ velocidad es 
de las ondas P y S con la piofundidad en la 
TlerTa (basada en dates de Hart etai. r 1977) 
y$u corneladdn con las caracteristicas 
composicionales y geologicas (Kear-ey y 
Vine, 1996). 


heterogdneo. Esta heterogeneidad no es fortuita, sino que 
existen di scoutinuidades que subdividen el interior de la 
Tierra. La primera discontinuidad fue descubierta por 
Mohorovicic en sus estudios de las ondas sfsmicas origi- 
nadas por el tenemoto de Croacia de 1909. La Disconti¬ 
nuidad de Mohorovicic, o Moho, separa la Corteza del 
manto teirestre. En 1925 se descubrio en los Alpes aus- 
triacos dentro de la Corteza la Discontinuidad de Con¬ 
rad. El modelo de Conrad fue adoptado por los antiguos 
petrdlogos que diferenciaron dos capas: SIAL, capa su¬ 
perior rica en sflice y aluminio y SIMA, enriquecida en 
sflice y magnesio. La velocidad de las ondas sfsmicas au- 
menta bruscamente en el Moho tanto en ambientes conti- 
nc males como oceanicos. Se reconoce una zona de baja 


velocidad (ZBV) entre SC y 300 km de profundi dad. 
Entre 400 y 670 km la velocidad aumenta daramente en 
la denominada zona de transician, que separa el manto 
superior del inferior. 

La velocidad de las ondas sfsmicas aumenta paulati- 
namente en el manto inferior hasta 2.891 km, que senala 
la Discontinuidad de Gutenberg. Esta discontinuidad 
separa el manto del niicleo terrestre enel que la velocidad 
de las ondas P disminuye bruscamente y las ondas S no 
se transmiten, lo que indica que debe de estar en estado 
fundi do. Las ondas P incrcmc man su velocidad a 5.150 
km que separa el ndcleo externo del interno. Algunos in- 
vestigadores denominan a este lfmite Discontinuidad de 
Lehman (Fowler, 2005). 


ff=, 

htJ Composicion de la Tierra 


La composici6n de la parte mas superior de la corteza la 
conocemos directamente a partir de sondeos mecanicos. 
A mayores profundidades la informacidn es indirecta. La 
propagacidn de las ondas sfsmicas proporciona los datos 
mas numerosos y fehacientes de la composicion interna 
de la Tierra. 

Tbniendo en cuenta la composicion media de la parte 
superior de la corteza continental, podemos senalar que 
se trata de rocas granodiorfticas y cuarzodioritas. La in- 
vestigacidn de conjuntos minerales es tables de rocas de 
composicidn basaltica sin agua, a presiones superiores a 
30 kilobares y temperaturas entre 1.000 y 1.250° (Green 
y Ringwood, 1967) proporcionan datos sobre la compo- 
sicion mineralogies y qufmica de la corteza inferior. De- 
ducen que en «seco» la composicion corresponde a 
formas de alta pres ion de rocas acidas e intermedias. Si la 


corteza inferior es «hfimeda» las rocas de composicion 
basaltica se encuentran como anfibolitas. No obstante, la 
corteza inferior debe tener una composicion compleja 
con importantes variaciones regionales. 

La corteza ooeanica tiene 6-7 km de espesor. Se divi¬ 
de en ties capas diferenciadas por las distintas velocida- 
des de propagacidn de las ondas. La capa 1 son materiales 
sedimentarios; la capa 2 esta constituida por basaltos y 
diques de la misma composicion y la capa 3 por gabros y 
metagrabos. 

Se cree que generalmente el manto es qufmicamente 
homog^neo y esta formado por silicatos. Las modifica- 
ciones en la mineralogfa y estructura de los silicatos con 
la profundidad permiten diferendar una zona de transi- 
don entre 400-670 km, que separa el manto superior del 
inferior. La composicidn del manto se deduce del estudio 
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de la propagacion de las ondas sfsmicas, enclaves en ba- 
saltos e investigaciones de meteoritos. 

Como la corteza oceanica esta constituida por basal- 
tos procedentes del manto, se piensa que el manto supe¬ 
rior esta formado por peridotitas o eqlogitas (Harrison y 
Bonatti, 1981). Estas rocas poseen una velocidad sfcmica 
similar a la del manto superior. Por diversas considera- 
ciones mineralogicas y petroffsicas, se estima que la 
composicion del manto superior conesponde a peridoti¬ 
tas. Mediante el estudio de los meteoritos y de datos de 
estudios experimentales se estima la composicidn global 
del manto. Ringwood (1974) ha sugeridoque las compo- 
aciones mas adecuadas corresponden a una mezcla de 
una parte de basalto y tres de dunita {roca muy rica en oli- 
vino), a la que Ringwood denomina pyrolita. 

En la Figura 2.1 se senala la presencia de una zona de 
bajas velocidades, que indica la presencia de material 
fundido. La zona de baja velocidad del manto superior es 
de gran impoitancia para la tectdnica de placas, que re- 
presenta una capa de baja viscosidad sobre la que pueden 
movilizarse la Litosfera y Astenosfera. 

Las condiciones existentes en el manto inferior indi¬ 
can que ninguna roca eomtin se equipara con estas condi¬ 
ciones, aunque unos pocos minerales como el corindon 


(A1A)> periclasa (MgO) y rutilo (Ti0 2 ) se ajustan a las 
mismas. Parece evidente que el manto es heterogdneo y 
el manto inferior debe diferir mineralogicamente del 
manto superior. La diferencia podrfa estar en la composi- 
cion qulmica (adicion de Fe) o mincralogica (polimorfis- 
mo) y dsta parece la mas probable. 

El nricleo comicnza su desarrollo a 2.891 km, en la 
discontinuidad de Gutenberg y liasta 5.150 km las ondas 
S no se transmiten, ya que se encuentra en estado fun¬ 
dido. El intervalo entre 2.890-5.150 km corresponde al 
nucleo cxterno. El nricleo interno se encuentra tedrica- 
mente en estado solido-metalico, ya que se transmiten las 
ondas S. En cuanto a la composicion del nricleo parece 
corresponder con la de los meteoritos ferriferos, consti- 
tuidos por hierro con pequerias cantidades de rriquel y 
otros metales. La elevada densidad del nricleo indica que 
debe estar constituido por elementos muchos mas pesa- 
dos que los que foiman el manto. Como el hierro es el 
rinico elemento pesado que parece existir en el sistema 
solar con cierta abundancia, se estima que debe ser un 
constituyente importante del nricleo. Parece ser que el nri¬ 
cleo contiene un 4% de nfquel y el resto hierro. El nricleo 
interno tiene una velocidad sfsmica y densidad de acuer- 
do con una composicion de hierro puro. 



Litosfera y Astenosfera 


La corteza y el manto superior en estado sdlido constitu- 
yen la Litosfera (Fig. 2.2), que se define concrirerios sis- 
mologicos como la capa rfgida mas externa de la Tierra. 
Se diferencian dos tipos: Litosfera oceanica, cuya parte 


superior esta constituida por la delgada corteza oceanica, 
mientras que la Litosfera continental su zona superior 
esta formada por una gran potencia de corteza continen¬ 
tal. El espesor de la Litosfera es muy variable y el Ifmite 




FIGURA 2.2 Representacion esquematica del equilibrio isostatico segurt (a) Piatt y (b) Airy (Jacobs, Ruse 11 y Wilson, 1959). 
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con su capa inferior, la Astenosfera, es gradual, aunque 
se asume que es de caracter tdrmico coincidiendo con la 
isograda de L.333°C, que marca el comienzo de la fusion 
del olivino, el mineral mas abundante del manto terrestre. 
La Astenosfera es ima capa mucho mas ddbil y reacciona 
como un flujo lento al estar sometida a esfuerzos. La As¬ 
tenosfera no esta fundida, ya que las ondas S se propagan 
en ella. No obstante, es posible que se encuentren peque- 
nas cantidades de material fundido. La plasticidad relati- 
va de la Astenosfera se debe fundamentklmente al efecto 


de la temperatura elevada {>1.333°C) sobre la reologta 
del material del manto. 

La Astenosfera se cree que se extiende hasta una pro- 
fundidad maxima de unos 700 km. Las propiedades de la 
capa infrayacente son poco conocidas. Las ondas sfsmi- 
cas que la atraviesan no presentan anomalfa (Fig. 2.1) y 
se indica que esta capa es de alta resistencia y se deno- 
mina Mesosfera, ocupando el resto del manto inferior te- 
rrestre hasta la Discontinuidad de Gutenberg (comienzo 
del nticleo). 



Isostasia 


La teoria de la isostasia proporciona la base para el en- 
tendimiento de los movimientos corticalcs en la vertical. 
La Litosfera rigida se puede considerar «flotando» sobre 
la Astenosfera infrayacente. Para alcanzar el equilibrio la 
Litosfera se ajusta verticalraente segun su espesor y den- 
sidad. El tdrmino isostasia fue introducido por el geologo 
americano Dutton en 1889 para sehalar este estado de 
equilibrio. Existen dos modelos que explican este equili¬ 
brio. Por un lado, en el modelo de Pratt de 1859 se indi¬ 
ca que sobre la superfide de equilibrio el volumen del 
bloque cortical tiene su propia densidad, siendo el de 
mayor volumen el de densidad mas baja. El modelo de 
Airy de 1855 propone un mejor acercamiento al proble- 
ma. Estima que los bloques tienen la misma densidad, 
pero de diferente espesor y flotan sobre un substrato mas 
pesado (Fig. 2.2). La diferencia fundamental entre ambos 
modelos es la situacidn del denominado Nivel de Com- 


pensacidn Isostatica. que en el modelo de Pratt posee 
profundidad constante y en el de Airy es variable, estan- 
do a mayor profundidad bajo los continentes que bajo los 
oc^anos. 

Todo esto indica que la corteza teriestre «flotante» 
cuanto mas se eleva (cordilleras, altiplanicies) mas pro¬ 
funda es su inflexidn en el manto superior. El empuje del 
plegamiento de estratos inicialmente horizontales produ¬ 
ce un engrosamiento de la corteza y el levantamiento 
isostatico de su superficie. 

Cuando se ahade una carga adicional, como una im- 
portante acumulacion de hielo la corteza se hunde a 
mayor profu ndidad y el manto superior se eleva cuando 
comienza La fusion de la acumulacion de hielo. A este 
proceso se denomina re bote glacioisostatico. Los ejem- 
plos mas caracterfsticos son la fusion de los casquetes de 
hielo de Fenoscandia y Laurentido. 



Precursores de la tectonica global 


Durante la ddeada de i960 se desarrollo fundamental - 
mente lo que podemos considerar la gran revolucion de 
las ciencias de la Tierra, denominada tectonica global o 
tectonica de placas, en la que se explica una nueva teoria 
que aglutina los diversos aspectos de los conocimientos 
de la historia geologica de los ultimos cientos de millones 
de anas. 

La tectonica global tuvo sus predecesores a lo largo de 
los siglos pasados y sus argumentos y puntos de vista han 
sido comentados en artfculos y libros, en los que se puede 
efectuarel seguimiento de la evolucidn de las ideas (Cou¬ 
lomb, 1969; Takeuchi, Uyeda y Kanamori, 1970; Rupke, 


1970; Tarlingy Tarling, 1971;Hallam, 1973; Vine, 1977; 
Franckel, 1988; Kearey y Vine, 1996; Jorda, 1998). 

Francis Bacon en su obra Novum Organim de 1620 y 
Franqois Placet en su libro La Corruption du grand et 
petit monde Bamaron la atencion sobre la similitud de las 
lineas de costa atlanticas de Africa y America del Sur y la 
posibilidad de que ambos continentes estuvieron unidos. 
Placet senala a l Diluvio Universal como la causa de la se- 
paracidn. 

Durante los siglos xvn y xvm rei nan las ideas catas- 
trofistas en su mayoria de las ciencias, que invocan al 
Diluvio como la causa fundamental de la apertura y se- 
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pa me ion del Oedano Atlantico (Lilienthal en 1756 y Ale¬ 
xander von Humboldt en 1845), aunque este (iltimo adu- 
cfa tamhicn semejanzas geologicas entre los conti nentes 
meridionales. En 1858, Antonio Snider-Pellegrini en su 
libro La ci tation et ses myst&res impresiono por las se¬ 
mejanzas entre las plantas fosiles del Carbonifero de 
America y Europa y propuso que todos los continentes 
formaban parte de una unica masa terrestre. A comienzos 
del siglo xx el geo logo austriaco Eduard Suess, en su vo- 
luminosa obra de ties volumenes titulada La Faz de la 
Tierra , observd una estrecha correspondencia entre las 
foimaciones geologicas del hemisferio meridional que 
estimo cstuvicron uni das en un unico continentc denomi- 
nado Gondwana. 

En el siglo xix se produce un lento cambio desde las 
ideas catastrofistas o cataclismistas, que habfan perdura- 
do secularmente, a las nuevas explicaciones de la teorfa 
uniformista del actualismo, pronundadas por los geolo¬ 
gos ingleses James Hutton y Charles Lyell Pero fueron 
Taylor en 1910, un ffsico americano, y mucho mas toda- 
vfa Wegener {1915), meteorologo aletnan, quienes ade- 
mas de coleccionar numcrosos datos a favor de la deriva, 
desecharon el catastrofismo proponiendo un mecanismo 
de deriva lento, que tiene lugar todavfe en la actualidad. 
Wegener en su libro El origen de los continentes y octa- 
nos, propuso que todos los continentes estuvieron unidos 
antes del comienzo del Mesozaico, hace unos 250 m.a. 
(Fig. 2.3) y denomino a este supercontinente Pangea. 

Utilize el aigumento de las Ifneas de costa, que enca- 
jan como un rompecabezas. Anade la similitud entre las 
foimaciones geologicas y fosiles existentes a ambos 
lados del Ocdano Atlantico y aporta argumentos paleocli- 
maticos, como tillitas y estrfas glaciates, para senalar una 
glaciacion. Igualmente reconstruye zonas climaticas, a 
partir del estudio de las foimaciones geologicas de dife- 
rentes edades. 

El trabajo de Wegener produjo inicialmente un gran 
impacto entre los geologos y geoflsicos de todo el 
mundo, aunque tambidn tuvo duros detractores, que ta- 
charon la idea como demasiado fantastica. Sir Harold Jef¬ 
freys (1929) senald que para la aceptacidn de la hipdtesis 
de Wegener era necesario conocer el mecanismo de la de- 
riva. Indicaba que la corteza terrestre y su manto infraya- 
cente eran demasiado rfgidos para permitir tan grandes 
desplazamientos. Tambidn los investigadores de la dpoca 
se preguntaban como teniendo la Tierra una edad de va¬ 
ries millones de anos, la deriva comenzaba entre el Pale- 
ozoico y Mcsozoico. Se hicieron muchas otras objeciones 
y la teorla fue practicamente rechazada a paitir de los 
anos 30. 

Holmes ( 1928 ) indica que las temperatures elevadas 
disminuyen ia resistencia de los materials y, por consi- 
guiente, esta afirmacidn es contraria a la serialada por Jef¬ 
freys. Holmes propuso que los continentes se movfan por 
coirientes de conveocion icrmica impulsados por el calor 
resultante de la desintegracion radiactiva. 



FHCI RA 2.3 Reconstrucddn de la posicirin de los 
continentes desde el Caitoonifero superior al Cuatemarlo 
inferior (Wegener, 1915). 

Durante y despufe de la Segunda Guerra Mundial 
aumentaron los datos de observacion y las ideas antes 
abandonadas volvieron a suigir de nuevo, renaciendo con 
nuevos brotes la teorfa de la deriva continental. 

El estudio del magnetismo de las rocas o paleomagne- 
tismo sufrio un gran impulso a finales de la ddcada de los 
40 y aportd nuevos e import antes datos del movimiento de 
los continentes desde el Mesozoioo hasta la actualidad. 
Estos avances pioceden de las investigaciones topografi- 
cas, geologicas y geoflfsicas realizadas en los oedanos, lle- 
vadas a cabo por la Scripps Institution of Oceanography de 
California y por el Lamont Doherty Geological Observa- 
toiy de la Universidad de Columbia, en Nueva Yoik. 

A finales de los 50 se descubrio una cadena de monta- 
rias submarinas o dorsal es oeeanicas (ridges) de unos 
60.000 km, asociadas a volcanismo y teiremotos (Fig. 2.4). 
Hess (1962) reunio los datos existentes yemitio la hlpo- 
tesis de la extension del fondo oceanico {seafloor spre¬ 
ading), cuya denominaci6n fue propuesta previamente 
por Dietz (1961) y en ella se senalaba un fondo del mar 
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No obstante, existen intervalos en los que la polaridad 
cambia repentinamente y se les conoce oomo sucesos. de 
100-200.000 anos. El material al ascender del manto por 
corrientes de convection se enfh'a, magnetiza y fosiliza su 
polaridad, que para dpocas geologicas redentes son: Brun- 
hes (polaridad normal), 0-0,7 m.a; Matuyama (polaridad 
inversa, 0,7-2,4 m.a.); Gauss (polaridad normal, 2,4-3,5 
m.a); Gilbert (polaridad inversa, >3,5 m.a.). Las dpocas de 


polaridad magndtica son del orden del milldn de anos, por 
lo que se obtienen velocidades de extension de algunos 
centime!ros por ano (Fig. 2.7), siendo las velocidades dis- 
tintas en las diferentes dorsales oceanicas. De este modo, 
se obtiene un mapa de edades del fondo oceanioo (Muller 
et al., 1997) (Fig. 2.8). Gpdyke et al. (1966) llevaron a 
cabo una serie de medidas de la magnetization remanentc 
de los sedimentos del fondo marino del Antartico. La co- 
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F1GURA 2.7 Esquema que ilustra el mecanismo de generation de las anomalias positivaa (normales) y negativas (inverses) a 
ambos lados de la cresta de la dorsal mesoce^oica (Vine, 1966). 
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lumna de scdimcntos rcgistrd la historia de las inversiones 
del carapo magndtico terrestre (Menaid, 1971). Este des- 
cubrimicnio abrio el camino de la estraligrafla magnctica 
de los sedimentos ooeanicos {Giandstein et aL, 2004). 

Wilson (1965) fue un important precursor de la teo- 
ria de la tectonica de placas con su descubrimiento de un 
nuevo tipo de fa Has, que denomino fat las de transfer- 
macron (Fig. 2.9) y, a su vez, compartimentan las dorsa- 
les en una serie de segmentos. Se trata de fallas de 
desplazamiento horizontal, que terminan bruscamcnte en 
sus dos extremes y no deben confundirse con las fallas en 
direccion o transeurrentes. 

Mckcnzic y Parker (1967), Morgan (1968) y Le Pichon 
(1968) intentaron versi las ideas anteriormente indicadas 


se ajustan globalmente con los nuevos datos sobre el siste- 
ma de dorsales, fosas, fallas de transformation, anomallas 
magndticas y direcciones del movimiento asociadas con 
los tenemotos. Llegaron a la conclusion de que se ajustan 
plenamente y la hipotesis de la extensidn del fondo marine 
parccc absolutamente indiscutible (Hallam, 1973). 

Como consecuencia de todos estos descubrimientos, 
las Ciencias de la Tierra, como senala J. Tuzo Wilson, se 
encuentran en una gran revolution tienti'fica, similar a la 
de la Astronomfa antes de que se aceptasen las ideas de 
Copdrnico y Galileo, como la de la Qufmica antes de in¬ 
troduce las ideas de atomos y moldculas, como la de la 
Biologfa antes de la evolucion y, finalmente, como la F(- 
sica antes de la Mecanica Cuantica. 



FIG UR A 2.9 Fallas de transformaci<5r) entre dos 
segmentos de dorsales desplazados (Menard, 1971). 


Tectonica de placas 

La tectonica de placas es un modelo en el que la parte ex¬ 
terna de la Tierra se divide en un ndmero de placas rigidas 
delgadas, que estan en movimiento relativo una con res- 
pecto de otra. Las velocidades relativas de las placas son 
del orden de unos centfmetros por aho. Una gran parte de 
todos los tenemotos, erupciones volcanicas, fosas y cordi¬ 
lleras se producen en los lunites de las placas fowler, 
2005) (Fig. 2.10). Las placas varfan de tamano de 10 6 a 10 s 
km 2 y de 70 km de espesor bajo los oedanos a 151 km por 
debajo de los continentes. Se pueden dividir en siete gran- 
des placas (10* km 2 ) (por ejemplo, Eurasia y Pacffica) y 
ocho placas intermedias (10 6 -10 7 km 2) (por ejemplo, Ara- 
biga y Caribeha) (Fig. 2.10), asf como veinte placas mas 
pequenas (10 5 a 10 s km 2 ) (Turcottey Schubert, 2002). 

Los Ifmites de las placas pueden ser de ties tipos 
(Isacks et aL, 1968) (Fig. 2.11): 


a) Margeries divergentes, en los que se esta creando 
nueva corteza por la inyeccion de magma basalti- 
co en las zonas de tensidn, que se sittian en las dor¬ 
sales oceanicas y las dos placas que separan las 
dorsales divergen a partir de este llmite. 

Los rift continentales se definen como depresio- 
nes alargadas en las que toda la litosfera se ha de- 
formado por esfuerzos de tension. Los ejemplos mas 
caracteristicos son los rift valleys de Africa oriental, 
la fosa del Rhin y el Lago Baikal. El comienzo de 
los rift africanos es del Mioceno-Plioceno (Ollier, 
1981), presentan fallas activas y son posteriores a las 
grandes superficies de erosion. Se originan por 
abombamiento ( updoming ) y extension. 

b) Margenes convergentes que corresponden a 
zonas de convergence y destruccion de placas li- 
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FIGURA 2.10 Prindpales placas tectonicas, dorsales mesoceanicas, fosas y fallas da transformacion (Fowler, 2005). 



FIG UR A 2,11 Bloque diagrama qje si nte tza las prindpales caiacterfcticas de las placas tectonicas. Las flechas en la litosfera 
indican movimientos relatives y las de ta astenosfera pueden representar flujo complemeniario en el manto (Isacks, sf a/. P 1968). 


tosfdricas, que se hunden, con un buzamiento de 
unos 45°, en el interior de la Astenosfera para for- 
mar las denominadas zonas de Bemcff-Wadati y se 
destruyen por fusion, dando lugar a una actividad 
tgnea que estaasociada conarcos islas, fosas o con 
cordilleras volcanicas rccientes (Fig. 2.12). La ac¬ 
tividad sfstnica acaba a unos 660 km, pero esto no 
implica que termine la subduocidn. En La curvatu¬ 


re del comienzo de la zona de BeniofF-Wadati los 
esfuerzos son de tipotensional, mientras que en las 
zonas profundas son de caracter comprensivo. La 
colision de dos continentes da origen a un orSgeno 
de colisiSn intercontinental (Fig. 2.13). Un ejem- 
plo es la colisidn de India y Asia para foimarel Hi¬ 
malaya. La zona de subduccion se convierte en una 
zona de sutura que indica dondc se unen los dos 
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FIGURA 2.12 Dos tipos de m£igenes. (a) Arco isla intraoceanico, formado cuando una placa oceanica subduce bajo otia placa 
oceanica. Esto es frecuente en el Oc4am Pacifco ocddental. (b) Orogeno de margen continental, oiiginado cuando una placa 
oceanica subduce bajo una placa continental (ejemplo, los Andes) (Summerfield, 1991). 
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FIG UR A 2.13 
Representacion 
esquematica del desarrollo 
de un orogeno de colisidn 
intercontinental (Dewey y 
Bird, 1970; modificada en 
Summerfield, 1991). 


oontinentes. En ella se localizan ofiolitas, gabros y 
otras rocas que forman buena parte de la Litosfera 
oceanica subdue Ida. El engrosamiento de la corte¬ 
za continental ascendente crea una gran topogra- 
fta. Las colisiones contincntalcs pueden producer 
grandes esfuerzos horizontales. Se estima que la 
oorteza original del Himalaya se ha acortado 300 
km o mas. La deformacion en la corteza se aco- 
moda a tnecanismos fiugiles y dtictiles. En la cor¬ 
teza superior el comportamiento fragil da lugar a 
importantes cabalgamientos o mantos de corri- 
miento, que forman una gran estructura imbricada, 
y el mecanismo dfictil se manifiesta por pliegues 
tumbados. 


c) Zonas trails for mantes. Algunas placa s n'gidas 
deslizan entre sf a lo largo de fallas de transforma- 
cidn. El sistema de dorsales oceanicas esta forma- 
do por una serie de segmentos separados por estas 
Mas de transformacidn. Estos segmentos son per- 
pendiculares a la direocidn de extensidn, mientras 
que las fallas de transformacion son paralelas a la 
misma. Las fallas de transformacion constituyen 
li'mites de placas conservantes, en las que las pla- 
cas adyacentes estan en contacto tangencial y no 
experimentan practicamente interacciones exten- 
sionales o compresivas entre sf. 

Wilson (1966) propuso que la deriva continental es cfcli- 
ca, ya que los oedanos se abrfan y cerraban cfclicamente. 
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Esta periodic idad sc conoce como ciclo de Wilson (De¬ 
wey y Burke, 1974), denominada asf en reconocimicnto 
a la contribucion de J. Tuzo Wilson a la tectonica de 
placas. 

La Figura 2.14 (Turcotte y Schubert, 2002) [lustra las 
diferentes etapas de desarrollo del ciclo de Wilson. En la 
Figura 2.14a se produce la rotura del continente, que 
tiene lugar en los rift valleys, como los de Africa oriental. 
La segunda etapa es la formacion de la extension del 
fondo oceanico con la generacion de una dorsal oceanica 
y ascenso de material fundido del manto, que genera una 
corteza oceanica (Fig. 2.14b). Un ejemplo de esta etapa 
de desarrollo es el Mar Rojo. La continua extension da 
crigen a una cuenca oceanica (Fig. 2.14c), como por 
ejemplo el Oo6ano Atlantico. 

Los Ifmites continente-ocdano se denominan mar- 
genes continentales pastvos o mar genes oontinentales 
activos. En estos ultimos tiene lugar la subduccidn. A 


medida que el fondo oceanico del maigen continental 
crece, la Litosfera se hace mas potente y mas densa. La 
Litosfera llega a ser inestable, de modo que se hunde 
originandose una fosa y el comienzo de la subduccidn 
(Fig. 2.14d). Las fosas oceanicas se forman adyacentes 
a los continentes. Si la velocidad de subduccidn es 
mayor que la de extension del fondo oceanico el tamano 
del oedano disminuye. Con el tiempo, la dorsal oceani¬ 
ca subdudra (Fig. 2.l4e). El resto de la dorsal tambidn 
entrara en subduccidn y los continentes oolisionaran 
(Fig. 2.14f). 

Podemos concluir que la teoria de la tectdnica de pla¬ 
cas puede explicar las caracterfsticas principales de los 
continentes y ocdanos, asf como los rasgos fundamenta- 
les de otro orden menor. Por otra parte, tambidn los me- 
canismos de diastrofismo global son responsables de los 
sistemas de pequeha escala, que tanta importancia tienen 
en Geomorfologfa. 


FIGL'RA 2.14 Etapas de 
desariDllo del ciclo de Wilson 
(Turcotte y Schubert, 2002). 




Modelados estructurales 


En los apartados anteriores hemos analizado sudntamen- 
te la estructura de la Tierra y su disposicion global en pla¬ 
cas tectonicas. Al comienzo de este capftulo se lian 
definido los modelados estructurales como aquellos que 
deben su forma a la interaocidn entre los diversos proce- 
sos erosivos y la litologfa y estructura de las rocas. 


En el caso de rocas con estratiftcacion horizontal, 
como las existentes en las grandes cuencas terciarias oon¬ 
tinentales espaholas, la actividad de los procesos exogenos 
da lugar a relieves diferenciales con amplias plataformas 
(paramos Castellanos) y mesas (de origen espanol) (Fig. 
2.15). Quizas los ejemplos mas espectaculares de estos re- 
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FJGURA 2.15 Mesa elaborada 
en areniscas. Jodhpur (India). 


lieves residualcs se encuentran en el Monument Valley 
(Arizona) y en las Plataformas del Colorado (Fig. 2.16), 
donde se desarrollan ademas ejemplos excelentes de re¬ 
lieves en grade rio. Las morfologias en mesa requicren la 
presencia de una capa dura en el techo y constituyen un 
relieve residual. Esta capa resistente puede estar formada 
tambien por caliches y lateritas. La continua erosion de las 
mesas conduce a la desaparicion de la capa dura superior, 
convirti&idose entonces en antecerro (butte) (Fig. 2.18). 
FI termino cuesta (Fig. 2.17 y 2.23b), vocablo espahol, se 
utiliza para la morfologi'a de erosion diferencial en series 
monoclinales de escaso buzamiento. En los estratos duros 


se elabora un escarpe, cuya ladera se denomina frente de 
la cuesta y la ladera opuesta se conoce cotno reverso o 
dorso. El trazado de la cuesta depende de la potencia 
la capa resistente del frente. Si el espesor es grande 
frente sera poco recortado y si, por el contrario, la capa 
sistente tiene poca potencia y la erosion es fadl, el frente 
presents una marcada sinuosidad (Derruau, 1965; Peul- 
vast y Vanney, 2001) (Fig. 2.19). Cuando la inclinacion de 
las capas es significativamente mayor la morfologfa resul- 
tante se conoce como hogback (Fig. 2.20 y 2.23b). Si la 
inclinacion de los estratos se aproxima a la vertical, el tdr- 
mino que se utiliza es el de barra (Fig. 2.21 y 2.23b). 


9sJlV' 



FIG URA 2.16 Plataformas del 
Colorado y relieves en graderio 
originados por el encajamiento 
del Rfo Colorado (Utah, Estados 
Unidos). Foto F. Gutierrez. 
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FIGURA 2-17 Cuesta elaborada en areniscas. Cuenca de Mula (picvincia de Murcia). Subbetica. 
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FIGURA 2.18 Esquema de la disposicibn de las cuestas. Se reconocen Las oorrientes cataclinales o consecuentes y las 
anaclinales (Viers p 1974). 




FIGURA 2.19 Bloques diagramas de cuestas. (a) Frente abrupto y poco recortado desarrollado en calizas de un espesor 
impcrtante. (b) Frente sinuoso concomisasde areniscasde poca potencia (Viei$ P 1974). 
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FJGURA 2.20 Hogbacks y 
barras desarrollados on aneniscas 
y yesos. Anticlinal de Barbastro 
(provincia de L£rida). 



FJCLiRA 2.21 Conjunto de 
barras elaboiadas en calizas 
cretacicas de las Sierras 
Exterioies pirenaicas. Salinas de 
Jaca (piovinda de Huescaj. 


Diferentes autores establecen unos ltmites de buza- 
tniento de las capas para precisar la denotninaeion en se¬ 
nes monoclinales, que aparecen indicadas en la Tabla 2.1. 


En esta se apreda ademas de una variadon en los nom- 
bres, unos canibios sustandales en la utilizacidn subjetiva 
de los grados para llevar a cabo diferendadones de tdrmi- 


TABLA 2.1 Diferentes denominaciones geomorfologicos en series monoclinales. 


Birot (1959) 

Si monott (1968) 

Viers (1974) 

Guests <10° 

Guests 0,5-5° 

Guests 1-10° 

Crests >10 Q 

Homodmal ridges 5-40° 

Creston 10-30° 

Berra >45° 

Hogback >45° 

Hog back 30-70° 



Barra 70-90° 
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nos geomorfologicos. Las corrientes que cortan ortogo- 
naltnente la direccion de los estratos dan lugar a una mor- 
fologta en faoetas triangulares denominadas chevrons {en 
inglis .flatirons) {Fig 2.22). La clasificacidn gen&ica de 
los rfos fue propuesta por Powell en 1875, en su trabajo 
Exploration of the Colorado River of the West, y por 
Davis en sus trabajos de 1889 {The rivers of Northern 
New Jersey with notes on the classification of rivers in 
general). A las corrientes que discurren a favor del buza- 
miento de los estratos se les denomina consecuentes o 
catacl inales. Los cursos de agua que transcuiren segfin 
Baulig (1938) en sentido contiario al buzamiento de los 
estratos se conocen como resecuentes o anac I inales o 


suhsecuentes. Cuando discuiren paralelos a la direccion 
de las capas reciben el nombre de obsecuentes o suhse- 
cuentes u ortocllnales. Estas denominaciones se ban ob- 
lenido de los trabajos de Baulig {1938), Birot {1959), 
Dsrruau {1965), Viers {L974), Klein {1993) y Pfculvast y 
Vanney (2001). En Ollier {1981), Huggett (2003) y en la 
Enciclopedia de la Geomorfologta (Goudie, 2004a) sena- 
lan una nomenclatuia mas simple para la denominacidn 
de una coiriente con respecto a una serie monoclinal. 
Distinguen valle en direccion (strike valley). Estos valles 
se unen en Angulo recto dando lugar a valles de buza- 
miento [dip streams) y valles contraries al buzamiento 
{anti-dip streams) {Fig. 2.23a). 


FIG LIRA 2.22 Chevions 
mode lades en calizas y margas 
del Muschelkalk. Carretera de 
Monterde a Nuevalos (Cordillera 
berica). 
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FIGLRA 2,23 Series monoclinales y sus relaciones con el Relieve, (a) Cu estas y su relacidn con el dnenaje. (b) Formas 
asodadas con estratos progiesivamente de mayor buzamiento (Goudie, 2004b). 
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La evolution del relieve plegado se Ueva a cabo para 
estructuras simples, tales como un conjunto de anticli- 
nales y sinclinales de amplitud similar, que en la nomen¬ 
clature de estilos tectdnicos german icos o sajdnicos 
coiresponden al estilo congruente (Stifle, 1924). En Geo- 
morfoiogia estos pliegues simples evolucionan dando 
origen a diversas formas y relieves (Fig. 2.24). Cuando 
las zonas de mayor altura coiresponden con estructuras 
anticlinales se denominan monies, en vocabulario jura- 
sico. Si las areas deprimidas corresponden con sinclina¬ 
les, entonces se conocen como valles. Al conjunto se 
denomina relieve congruente. Cuando la erosidn ht'dri- 
ca intide en las areas de charnela de un anticlinal se ela- 
bora una com ha (del latfn cymha). La comba se alaiga 
entre dos crestones. Una corriente conforme que incide 
en el flanco de un anticlinal se conoce como ruz. Cuan¬ 
do un rfo se encaja y alraviesa perpendicularmente la es- 
tmctuia anticlinal conforma una garganta denominada 
cluse (Fig. 2.25). A todo este conjunto se denomina re¬ 
lieve jurasico. Cuando la erosion de la combe progresa 
se desmantela la capa dura del anticlinal generando un 


relieve invertido (Fig. 2.26) en el que se reconoce un 
anticlinal desventrado yen position culminante un sin- 
dinal colgado (Fig. 2.27). Si la region permanece tecto- 
nicamente estable durante un intervalo de tiempo 
considerable, se arrasan las estructuras plegadas y se 
produce un relieve aplanado (Fig. 2.28). Toda esta ter- 
minologfa, basada en las denominationes de la regidn 
del Jura, ha sido extralda de los tratados de Martonne 
(1909), Birot (1956), Dermau (1965), Viers (1974), Ah- 
nert (1996) y Peulvast y Vanney (2001). Si un relieve 
aplanado se somete a un levantamiento generalizado, la 
red fluvial reincide sobre el terreno y las capas duras se 
situan en posicion elevada, quedando todas las zonas so- 
mitales a igual altura. Este tipo de morfologfa se conoce 
como relieve apalachiano. 

Las morfologias que acabamos de describir se origi- 
nan en pliegues simples de estilo congruente. Sin embar¬ 
go, las estructuras de plegamiento son, por lo general, 
mucho mas complejas y estas denominationes no siem- 
pre pueden aplicarse. Los diapiros salinos tienen una 
tiara expresion morfologica, con un marcado escarpe y 



Relieve invertido 


Relieve aplanado 


Relieve jurasi cd 


F1GURA 2,24 Evolucion del relieve plegado (Derruaj, 1965), 



FIGLJRA 2.25 Ouse del Rio 
GuadaJope que oorta 
ortogonalmente las barras calizas 
del Ciet^oioo. Aliaga (provirida 
de Tenjef). Cordillera Iberica 
centrorientak 
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F1GURA2.26 Anticlinal 
desventrado en formaciones 
aeticicas, Makhtesh Ramon. 
Desierto del Negev. Israel. 



•'w ^ 




^ i ^ 


FIG UR A 2.27 Snelinal 
oolgado en formaciones del 
Gretidco superior. Cuevas San 
Clemente (provincia de Burgos). 
Cordillera Iberica septentrional. 



FIG UR A 2,28 Relieve aplanado 
en calizas del Gret£cico superior, 
articulado por la erosidn fluvial. 
Ishgueruelas (provincia de Teruel). 
Nogueruelas. Cordillera Iberica 
oriental. Foto B. Leranoz. 
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una depresion profunda con una gran cascada* como el 
diapiro de Orduna (Montes Vascocantabricos). 

Se denomina antecedencia cuando un curso fluvial se 
desarrolla antes del levantamiento tectdnico, mantlene su 
direccion durante el levantamlento. Un curso fluvial se 
encaja en una formacidn horizontal en discordancia sobre 
un conjunto plegado. A1 alcanzar la superfide de discor¬ 
dancia incide en la misma, discuiriendo por las capas mas 
fidlmente erosionables. A esta evolucion se le llama so¬ 
bre imposlc ion. 


Las fallas son fracturns con movimientos diferenciales 
(Fig. 2.29c). Tanto las fallas normales como las iiversas 
pueden dar origen a escarpes en el Ifmite de los bloques 
levantados y hundidos, denominados escarpes de falla. 
El bloque levantado de una falla normal sufre erosion flu¬ 
vial de distinto grado y sobre el escarpe de falla se pro- 
ducen facet as trapezoidales de falla (Derruau> 1965; 
Zuehiewicz, 2004), que en su evolucion y ampliacion se 
transforman en facetas triangulares de falla (Fig. 2.30 y 
Fig. 2.31). Estas facetas pueden tener un salto de varios 
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FIGURA 2.29 Bloques diagramas en los que se indican diferentes tipos de expresitin topografica para distintas clases de fallas. 

(a) Falla en direccion que muestia un escarpe topografico local, desviacidn de canales fluviales y cursos desplazados. (b) Falla inversa 
de bajo Angulo con un pliegue sobie el piano de falla. La topogiafia indica un escarpe irregular, tenazas colgadas (£, y f 2 ) producidas 
por la actividad de la falla, levantamiento y abanico aluvial plegado. (c) Falla normal en la que se muestran los escarpes de falla 
principales y secundadios, tenazas colgadas (tj y y producidas por el levantamiento y un abanico aluvial (Ramsay y Huber, 1987). 



FIGURA 2.30 Formacidn de las facetas indicadoras de una falla (de Martonne, 1909). 
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FIG UR A 2.31 Escarpe y 
fee etas triangulares de fa I la. 

S. Luis Valley. Rio Grande. 
Montanas de Sangre de Crlsto. 
Foto F. Gutierrez. 



dentos de metros por movimientos repetidos de la falla. 
Al pie del escarpe de falla suelen desarrollaise abanicos 
aluviales como en la Precordillera de los Andes y el Valle 
de la Muerte (California) (Fig. 2.32). En zonas aridas se 
conservan facilmente, aunque el estado evolutivo de un 
escarpe de falla depende de la relacidn entre la velocidad 
de levantamiento y la intensidad de los procesos erosivos 
que actiian sob re 61. En este contexto se pueden desarro- 
llar valles oolgados si el encajamiento es menor que el 
levantamiento (Alinert, 1996). Las facetas pueden de- 
sarrollarse por abrasidn marina, en valles glaciares, en 
valles fluviales rejuvenecidos recientemente y en la ero- 
sidn de conos volcinicos {pkmezes). Las fallas normales 


pueden relevarse en un con junto de fallas en escaldn, tal 
como se observa en el escarpe de Sierra Palomera (Se- 
mifosa del Jiloca, Teruel) y en su prolongacion septen¬ 
trional y meridional. Los escarpes de falla llegan a 
desaparecer cuando la denudacion supera al levanta¬ 
miento. A su vez, como consecuencia de la erosion de 
una zona de falla antigua se puede desarrollar un escar¬ 
pe de linea falla. Davis (1913) diferencia dos escarpes 
de linea falla: resecuentes, en los que toda la superficie 
ha sido degradada menos una formacion resistente situa- 
da en el bloque levantado, de tal modo que el escarpe se 
aproxitna a la traza de la falla. Los escarpes de linea de 
falla obsecuentes se originan cuando las rocas existen- 


FlGURA 2.32 Abanicos 
aluviales coalescentes y, en 
primer termino, playa. Panamint 
Ffenge. Death Valley (California). 
Foto F. Gutierrez. 
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FIGURA 2.33 FaJIa de Tanna, 
en la Pen tnsuKa de Izu (Japdn) en 
la que la diiecridn viene dada par 
las placas y f al fondo, existe una 
tririchera mecubierta por i_m 
cobertizo. 


tes en el bloque hundido son mas resistentes que las del 
bloque levantado. En este caso, la erosion es mas intensa 
en el bloque hundido y, por consiguiente, el escarpe se 
situa en el lado opuesto al original, produddndose una in- 
version del relieve. 

Las Hill as inversas de gran angulo se encuentran en 
areas de acortamiento cortical donde se desairollan las 
cordilleras, como en el Ifmite de las placas convergentes 
asociadas a subduccion. Afectan a glacis, teirazas mari¬ 
nas y fluviales, dando lugar a pequenos escarpes. Pueden 
prcscntai un escarpe de falla definido, mientras que en las 
de bajo angulo el frente pueden desarrollar un escarpe si 
esta constituido por rocas resistentes (Fig. 2.29b). La 
traza del piano de falla, debido a su bajo angulo, es si- 
nuosa y forma profundos enlrantes provocados por los 
cuisos fluviales. 

Las fallas en direccidn (Fig 2.29a) son generalmente 
muy complejas. Los cuisos fluviales discurren sobre 
ellas, pero algunas fallas, como la de San Andrds, atra- 
viesan carreteras y otras obras realizadas por el hotnbre. 
Algunas presentan longitudes de cientos de kilometros, 
como el sistema de fallas de San Andrds, la falla alpina de 
Nueva Zelanda y la falla de Great Glen en Escocia. Todas 
ellas constituyen zonas de gran actividad sfsmica. La falla 
de Tanna (Fig. 2.33), situada en la parte norte de la 
Peninsula de Izu (Japdn), se caracteriza por un desplaza- 
miento sinistial de 1 km. Va acompanada por un despla- 
zamicnto vertical, cuya filtima actividad tuvo lugar en el 
terremoto Kita-Izu de 1930. Su intervalo de recurrencia 
se estima en 700-1.000 anos para los filtimos 6.000 anos 
(The Tanna Fault Trenching Research Group (1983)). En 
la Peninsula Ibdrica, la falla en direccidn mas relevante es 
la denominada Falla de Lorca-Alhama o Falla de Alhama 
de Murcia (Bousquet, 1979). Esta atraviesa la region de 


Murcia en direccidn SO-NE a lo largo de casi 100 km 
desde Hudral-Overa (Almeria) hasta el norte de la ciudad 
de Murcia, cerca de Orihuela (Alicante). Posee un senti- 
do de movimiento sinistral y a lo largo de su trazado se 
observan numerosos ejemplos de canales desplazados, 
lomas de obturacion, lomas de presion, etc. (Silva et al., 
1992a, b, 1993; Baena et al., 1994). Esta es una falla con 
actividad cuaternaria y esta ligada a una importante acti¬ 
vidad sismica prehistdrica, historica e instrumental (Te- 
nemotos de Lorca de 1579,1674 y 1818; Silva, 1994). El 
clasico trabajo de Wesson et al. (1975) describe las for¬ 
mas asociadas a una falla en direccidn (Fig. 2.34). Dis¬ 
tingue los valles lineales que discurren a lo largo de las 
fallas principales, los escarpes que pueden producirse 
por fallas en direccidn con una componente de movi¬ 
miento vertical, los buncos (benches) constan de topo- 
grafias planas ligeramente elevadas y pueden estar 
basculados o abombados, las fuentes (termales o no) son 
frecuentes a lo largo del piano de la falla, los canales des¬ 
plazados (offset drainage ) que indican la direccidn rela- 
tiva de desplazamiento, las charcas ( sag ponds ) 
relacionadas con abombamientos relatives de la zona de 
falla, cordones lineales { linear ridges) son pequehas 
areas arqueadas producidas por compresidn entre multi¬ 
ples trazas en una zona de falla y las lomas de obtura- 
cidn o de presidn {shutter ridges) que se forma n cuando 
una falla mueve un cordon y lo enfrenta con un curso flu¬ 
vial, reflectandolo e induso desplazandolo aparentemen- 
te (a veces en sentido opuesto al del movimiento de la 
falla). 

Las mayores formas controladas estructuralmente 
son los rift valleys, asociados a esfuerzos distensivos, al 
igual que las dorsales oceanicas. En los ejes de las mis- 
mas se localizan los lift valleys, limitados por grandes 
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FIG UR A 2,34 Bloque diagrams en el 
tpje se indican las diferentes formas 
astidadas con fellas en direccidn 
ledentemente activas (Wesson et al. t 
1975). 
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fellas normales. Tambi^n en los continentes se encuen- 
tran rift valleys peio de menor dimensidn (Fig. 2.35). El 
ejemplo mejor conocido es el sistema de rift valleys de 
Africa Oriental, que se extiende mas de 6.000 km desde 
d curso bajo del Rio Zambezi liasta el Mar de Galilea 


(Fig. 2.36). Las anchuras varfan entie 30 y 90 km y la al- 
tura de los escaipes fluctua entre 400 y 2.000 m. Las par¬ 
tes mas profundas eslan ocupadas por numerosos lagos 
de diverse tamano; algunos estan por debajo del nivel del 
mar (Tanganika, Mar Muerto). Los rifts africanos van 



(b) Mar lineal 


Ejempb: 

Valle Rift de Africa Oriental 



lOff 5 km 


Ejempla: 
Mar Rojo 


F1GURA 2.35 Formas 
produddas cuando la 
corteza se sepaia por 
©(tension. El rifting y la 
©ctensitin del fondo 
oceanico generan ritf 
valleys, mares lineates y 
oiencas ocean icas (Lutgens 
yTarbuck, 1992). 
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FIGU RA 2.36 Localizacidn del sistema de rift 
valleys de Africa Orierrtal y rocas volcanicas 
asocladas (Selby, 1985). 


acompariados por un volcanismo basaltico, que se ex- 
ticnde en los margcnes y tambicn se reconocen numero- 
sos conos volcanicos en el fondo del rift valley. Los 
grandes estratovolcanes del Mt. Kenya {5.200 m) y Kili¬ 
manjaro {5.895 m), que constituye la mayor altura del 
continente africano, estan rclacionados con el volcanis¬ 
mo del rift valley oriental o Gregory. Las fallas normales 
van aoompariadas por otro sistema de pianos de Mia en 
disposicidn sintctica (fallas que buzan en el mismo sen- 


tido) y antitdtica {buzan en sentido oontrario al de la falla 
principal), que se manifiestan por escalones acompanan- 
tes al piano de falla principal {Fig. 2.37). Son raros los 
codes geologicos en los que se reconozcan ambas fallas 
limitando la depresidn tectonica. Los estudios llevados a 
cabo con estratigraffa sfsmica ban revelado que el siste¬ 
ma de fallas es muy cotnplejo. Estas investigaciones se- 
riala n que los rifts son asimdtricos y corresponden a una 
semifosa. Las investigaciones llevadas a cabo en todo el 
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F1GURA 2.37 Escaldn 
Ege laments basculado hacia la 
fella principal, alia &e 
desarrolla el fondo de rift valley 
oriental o Gregory. Longonot 
{Ken la). 



FIG URA 2.38 EnJa 
me seta de Africa oriental se 
muestra el aiqueamiento 
airededor de los rifts, el 
amplio abombamiento 
negative ocupado per el 
La go Victoria y las diferentes 
drecciones del drenaje 
pioom, 1978). 
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rift valley indican que las failas se presentan normal- 
trie nte en un lado y son de caracter discontinuo (Sum- 
merfield, 1991). Se supone que los rift valleys son el 
resultado de una extension y adelgazamiento cortical y 
en estas circunstancias se favorece el volcanismo. Co- 
nesponde, en parte, a las clasicas ideas de arqueamien- 
to, fracturacion en la cresta y volcanismo (Cloos, 1939). 
El arqueamiento produce basculamiento de las superfi¬ 
cies de erosion de diversas edades que se desarrollan en 
d continente africano (Fig. 2.38). 

Ademas del rift valley de Africa Oriental se recono- 
cen otros rifts de menores dimensiones, la Fosa del Rhin 


y la del Baikal. La primera es uno de los mejores ejem- 
plos descritos en el mundo. Tiene unos 600 km de largo 
y una anchura alrededor de 70 km. Su parte meridional 
separa los levantamientos estructurales de la Selva Negra 
y los Vosgos. Un volcanismo basaltico acompana a la 
Fosa del Rhin. La Fosa del Baikal tiene unos 2.500 km de 
largo y 50-60 km de anchura. En su interior aloja al Lago 
Baikal y, a diferencia de los otros rifts, no existen rocas 
volcanicas. General me nte el sistema de failas existentes 
en las fosas es asimdtrico con un flanco septentrional mas 
abrupto y el contrario mas suave, como en la Semifosa 
del Jiloca (Cordillera Ibdrica) (Fig. 2.39). 



FlGLRA 2.39 Norte de la 
Semifosa del Jiloca desde Sierra 
Palomera (Cordillera Iberica. 
Espafta). Foto F. Gutierrez. 



Modelados pseudoestructurales 


Existen morfologfas que parecen asociadas a esfuerzos de 
origen endogeno y que en realidad son debidos a procesos 
atectonicos que actiian en una pelfcula superficial de la 
corteza tenestre {Twidale, 1971, 1976). Los mecanismos 
que producen estos modelados induyen la sobrecarga en 
arcillas, la accidn de la gravedad y una diversidad de de- 
formadones que se asocian con cambios volumetricos en 
las capas superficiales. A estos hay que anadir el impacto 
de cuerpos extraterrestres. La mayoria de estas formas pue- 
den conducir a interpretadones erroneas, basadas en me¬ 
canismos teetdnioos. Los investigadores australianos han 
introducido en sus tratados estos modelados pseudoestruc- 
turales (Hills, 1963; Twidale, 1971, 1976; Ollier, 1981). 


En diversas areas en las que se encuentran materiales 
arcillosos recubiertos por formaciones mas competentes 
suelen desarrollarse deformaciones superficiales. El 
ejemplo mas tfpico es el correspondiente a l area de Nor¬ 
thamptonshire (Inglaterra) (Hollinworth et al., 1944) en 
la que calizas y arenas descansan sobre arcillas y el con- 
junto esta incidido por cursos fluviales. Las arcillas flu- 
yen hacia el valle produciendo la subsidenda en los 
marge nes del plateau , generandose un amplio arco en el 
interfluvio, denominado camber (Fig. 2.40a). El peso de 
las rocas suprayacentes desencadena un flujo de las arci¬ 
llas hada el valle generando bulges (Fig. 2.40b) con bu- 
zamientos contraries al valle, que simulan un anticlinal. 
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FIG l ! RA 2.40 Estructuras superficiales en Northamtonshire. 

Camber (b) y (c) Arrticlinales de valle (Valley bulged). 
(Hollingsworth at at., 1994). 


El eje de estos anticlinales de valle (Fig. 2.40c) es sub- 
paralelo al curso fluvial, que a voces alcanza 35 km de 
longitud siguiendo las sinuosidades del Rio Colorado 
(Potter y McGill, 1978). 

Las Montanas Zagros (Iran e Irak) estan constituidas 
por una potente caliza pre-Albiense que forma el nficleo 
de piiegues de similar amplitud y descansan sobre ella 
margas, areniscas y limos que acaban con una serie del 
Mioceno inferior que oontiene anhidrita (yeso en superfi- 
de). La region estasometida a una importante erosion flu¬ 
vial, cuyos cursos siguen por lo general el rumbo de las 
estructuras. A 6stas se superponen diversas dislocaciones, 
extranas al estilo general, que se deben al encajamiento de 
la red fluvial, el cual ha producido incstabilidadcs en los 
flancos de los piiegues (Harrison y Falcon, 1934). Se re- 
conocen piiegues en rodilla y estructuras de piiegues 
tumhados en cascada (Fig. 2.41). En los piiegues en ro¬ 
dilla la erosion del flanco superior ha originado un flan- 
co invertido, denominado flap. En algunos de los flancos 
de los piiegues se ha producido un deslizamiento de blo- 
ques (slip sheet). Todas estas dislocaciones son co laps os 
estructurales por gravedad (Harrison y Falcon, 1934, 
1936). La presencia de arcillas plasticas contribuye deci- 
sivamente al desarrollo de este tipo de estructuras. 

Un ejemplo de deslizamiento de bloques se encuentra 
en la zona de Villel (Provincia de Teruel) en la que blo¬ 
ques de dolomfas del Muschelkalk deslizaron por paleo- 
laderas de arcillas yesCferas del Keuper y en su evolucion 
quedd colgado a unos 70 metros por encima del cauce del 
Rio Turia (Gutidrrez y Peria, 1979c) (Fig. 2.42). Estas 
caracteristicas morfologicas recuerdan a las interpreta- 
ciones que realizan muchos tectonistas para el emplaza- 
miento de algunos corrimientos, en los que la influencia 
de la morfologia es decisiva (facilidades pretectdnicas de 
Lutaud y el concepto de morfotectdnica de Glangeaud, 
viase Auboin, 1961). Recuerda tambidn este tipo de des- 
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FJGURA 2,41 Estructuras de colapso por gravedad. Lea 
diagramas representan las sucesivas etapas del desarrollo de 
un flap (Harrison y Falcon, 1&34). 




FIGURA 2.42 Etapas de desariollo del desiizamiento de 
bloques en la regidn de Villel (provincia de Teruel) (Gutierrez y 
Pena, 1£?9c). 
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lizamientos a la interpretacion dada para el cabalgam len¬ 
to de Montmeyan por Goguel (1%5). 

En muchas partes del mundo se han ohservado cra- 
teres sin ninguna relacion con campos volcanicos. Se 
oonservan en buen estado en las regiones de marcada ari- 
dez, mientras que en zonas mas htimedas se alojan lagos 
en su interior. Estas depresiones cerradas con un borde 
levantado y en ocasiones con protuberances centrales, 
se han interpretado como crate res de impacto de me¬ 
teorites (Fig. 2.43), aunque algunos autores (Bucher, 
1963; Goguel, 1963) los interpretan como originados por 
extrustones gaseosas. Si en el area del crater nos encon- 


tramos con cohesita y stishovita, variedades de cuarzo de 
alta temperatura y pnesion, indican que se han originado 
bajo condiciones de fuerte impacto. Igualmente, la pre- 
sencia de restos de meteoritos confirma un origen de im¬ 
pacto (Twidale, 1976). En los proximos capftuios se 
analizaran otro tipo de estructuras atectonicas superfic ta¬ 
les, tales como las originadas por el paso de agua a hielo 
y viceversa (curias, pingos, suelos ordenados, criokast, 
etc.), fenomenos de expansion, subsidence por disolu- 
ci6n en evaporitas, contraction en lagos salinos, subsi¬ 
dence por bombeo de fluidos y laboieo de minus, entre 
otros. 
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Infroduccion 


El relieve en un punto determ inado de la superficie terres- 
ire es el resultado de la interaction de los procesos endd- 
genos y exogenous. Los primeros actiian como creadores de 
las grandes unidades morfoestructurales (BiideU 1968, 
1977), producidas fundamentalmente por movimientos de 
oomponente vertical y los segundos, como desencadenan- 
tes de una continua denudation que tiende a rebajar el re¬ 
lieve originado. Esta lucha constante se manifiesta a 
diferentes esc alas y ha sido un devenir continuo a lo largo 
de la historia de la Tierra {Gutierrez, 1990). Como ya se 
indicd la Geomorfologia Tectonica tiene como fin prin¬ 


cipal el estudio de los procesos tectdnioos (Fig. 3.1) crea¬ 
dores de relieve que interfieren con los procesos superfi¬ 
cial que tienden a erosionarlos {Yeats et al 1997; 
Burbank y Anderson, 2001; Goudie, 2004c). 

Keller y Pinter (1996) serial an que la Geomorfologia 
Tectonica se puede definir de dos maneras: l) el estudio 
de las formas producidas por procesos tectonicos, o 2) la 
aplicacion de los principios geomorfologicos para resolver 
problemas tectonicos. Para estos autores la Geomorfologia 
Tectonica es sindnimo de tectonica activa (Fig. 3.2), aun- 
que estos investigadores precisan que la Tectonica activa 


FlGtJRA3,l Falla normal qua 
afecta a materials s j urasicos y a 
Lna secuencia coluvial. En el 
contacts entre ambos depositos 
se puede observar el salto de la 
fella de 50 cms y un espejo de 
fella con diferentes 
micro estructuras. Foto tomada en 
1981. En los coluviones se han 
efectuado dos dataciones 
absdutas con |4 C una a 2 m de 
la superficie praporciona una 
edad de 43.070 ± 1.200 BP y 
otra p > 48.500 BP, ya que se 
sjpera el alcance del metodo 
(G utierrez &t aL 2005). Rubielos 
de la Cerida (provincia de Teruel). 
Gordilleia lb erica Central. 



FIG LIRA 3.2 Falla activa con 
espejo, estrfes y acanaladuras. 
Mu la-Kale (Turquia). Foto: F. 
Gutierrez. 
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se refiere a los procesos tectonicos que producen defor¬ 
ma cion en la corteza terrestre a escala de la vida hutnana. 
La Tectdnica activa trata fundamentalmente del estudio de 
los terremotos (McCalpin y Nelson, 1996). Estos autores 
senalan que la paJeosismologi'a se preocupa del estudio de 
los terremotos prehistoricos, especialmente de su locati- 
racion, edad y tamano. La paleosismologfe difiere de la 
neotectonica, que estudia los movimientos corticales 
acaecidos durante el cenozoico superior, en que trata las 
deformaciones casi instantaneas de las formas y sedi- 
mentos durante los terremotos {Allen, 1986). 

Con anterioridad a 1970 la valoracion del riesgo de te¬ 
rremotos en el espacio y en el tiempo en parses industriali- 
zados, como Estados Unidos y la URSS, se baso dnicamente 
en el registro histdrico de terremotos (McCalpin y Nelson, 
1996). En la actualidad la mayoria de los paises con fellas 
sTsmicamente activas consideran los dates paleosfsmicos re- 
gionalmente y analizan el riesgo sfemioo para un lugar de- 
teraiinado (Algennissen et ai, 1982). La paleosismologfe 
oompleta los registros sfsmicos historioos e inslrumentales 
caracterizando y datando grandes terremotos prehistdrioos 
(Vittori etai, 1991). 

Las caracterfsticas de los modelados erosivos o depo- 
sicionales generados durante un ternemoto se consideran 
cosismicos y contrastan con los rasgos no simicos forma - 
dos por procesos erosivos y sedimentarios. Los paleosis- 
mologos solo pueden estudiar los terremotos que producen 
deformaciones de superficies claramente reoonocibles. A 
estos terremotos se les denomina terremotos morfogene- 
ticos. Se designan con el tdrmino sismitas a las estructu- 
ras geologicas relacionadas gendticamente con terremotos, 
conservadas en el registro estratigrafico. 

Se precisa una energfe que desencadene la actividad Tec- 
tdnica con el fin de generar relieve, trabajo que se realiza 
generalmente contra la gravedad. La energfe necesaria para 
estos fines procede de una pequena fraction de los movi¬ 


mientos horizontales de las placas litosforicas, que consti- 
tuyen la parte exterior mas rfgida del planeta. Se incluye 
tambicn el color intemo cmilido por la desintegracion de los 
radioisotopos y de los cambios de fase en el interior de la 
tierra (Burbank y Anderson, 2001). En definitiva, podrfe de- 
cirse que los desplazamientos horizontales acumulados en 
los l&nites de placas, transformados en verticals en los mar- 
genes convergentes (sistemas montanosos) no son mas que 
la suma a lo largo del tiempo de los desplazamientos indi¬ 
viduates producidos por los terremotos, que a su vez im- 
pulsan los procesos de elevacidn isostaticos. 

El estudio de la Geomorfologfe Tectonica requiere el 
eonocimiento de los procesos geomorfologicos y tectoni¬ 
cos. Para ello es necesario comprender la evolucion del 
modelado a partir de las teorfes clasicas de Davis, Penck 
y King, que han sido tratadas anteriormente. Tambidn se 
hace preciso conocer los conceptos geomorfologicos de 
umbrales, respuesta compleja y equilibrio dinamico (Ke¬ 
ller y Pinter, 1996). Todos ellos han sido analizados en un 
capftulo precedente. Un simple ejemplo pone de mani¬ 
festo la necesidad de entendimiento de estos conoci- 
mientos geomorfologicos. Un terremofo supone una 
subita liberacion de esfuerzos que pueden producir ins- 
tantaneamente cambios en el modelado y originar un es- 
carpe de fella. Si el intervalo de recurrencia entre 
terremotos es considerable, los procesos geomorfologicos 
iran paulatinamente degradando el escarpe de fella origi¬ 
nal hasta el proximo terremoto. En general, la conserva- 
cion de la evidencia de terremotos pasados depende de la 
interaction de los procesos geomorfologicos frente a la de- 
formacion (Bull, 1991). Cuando las magnitudes de la de- 
formacion superan a la intensidad de los procesos 
geomorfologicos se crean formas o paisajes sfsmicos. 

Los primeros efcctos de los terremotos incluyen el 
movimiento brusco de sacudidas del terreno que pueden 
producir el oolapso de edificios (Fig. 3.3) (destruccidn de 



FIG UR A 3.3 EdifiCiOS 
parcialmente derruidos por el 
terremoto do Pugilf de abril de 
1996. San Juan del Agua Santa, 
region de Cotopaxi (Ecuador). 
Foto F. Gutierrez. 
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Sodoraa y Gomorra, 4350 BC), puentes, obras lineales, 
jresas, tuneles, oleoductos, gasoductos, etc. (Bolt, 1999). 
Tambidn se producen efectos sccundarios que incluyen 
la Benefaction (como en Niigata, Japon, 1964), que se 
define oomo la transformaddn de un material granular sa- 
turado en agua de un estado solido a Ifquido. Las sacu- 
didas de los terremotos desencadenan muchos 
deslizamientos (Huascaran, Andes del Peru, 1962). La 
rotura de las conducciones de gas por efecto del terre- 
moto desencadena importantes fuegos oomo los produ- 
ddos en el tenemoto de San Francisco de 1906. Las olas 
marinas sfsmicas o tsunamis se originan por desplaza- 
mientos verticales del fondo del oceano ligados a terre¬ 
motos oceanicos (maremotos). Las olas de hasta 1 m de 
altura se desplazan a 800 km/hora con una longitud de 
onda de 100 km y al llegar a la costa se convierten en olas 
con alturas de mas de 20 m y velocidades de 60 km/hora, 
produciendo en algunos lugaies catastrofes importantes 
(Malaga, 1689; Lisboa, 1755; Hawai, 1946; Sumatra, 
2004). Tambitii los terremotos pueden dar origen a in- 


undaciones por rotura o colapso de presas (Presa de tie- 
ira de Sheffield, California, 1925). Se ha estimado que 
un gran teiremoto en un area densamente poblada del sur 
de California podrfa ocasionar una catastrofe con varios 
miles de muertos y danos del orden de 100.000 millones 
de dolares (Keller y Pinter, 1996). Estos datos indican que 
es necesaria una importante investigacidn en Geomorfo- 
logfa Tectdnica para comprender mejor la impronta en el 
paisaje de los diferentes tipos de procesos sfsmicos (rup- 
turas de falla, efectos secundarios) y, a su vez, en el caso 
de poseerun conocimiento preciso sobre los mecanismos 
generadores llevar a cabo la evaluation de la peligrosi- 
dad, con la oonsiguiente alerta a la sociedad. 

La Geomorfologfa Tectonica necesita de los conoti- 
mientos de otras ramas de la ciencia, oomo la Sismologfa, 
Paleodimatologfa del cuaternario, Geocronologfa,Geolo- 
gfa Estructural, Estratigraffa, Geodesia y Geomorfologfa 
( Burbank y Anderson, 2001). De la integration de todas es- 
tas disdplinas se pueden esperar avances importantes en la 
Geomorfologfa Tectonica. 



Marcadores geomorfologicos 


Los marcadores geomorfologicos son caracterfsticas del 
modelado, tal oomo terrazas fluviales y marinas, que pue¬ 
den utilizarse para analizar las huellas de la deformation. 
Con anterioridad a la actividad Tectonica los marcadores 
tienen que tener una geometrfa planar (superfide de refe¬ 
renda) o lineal conocida, que permita analizar la magni- 
tud de la deformacion sufrida por plegamiento o 
fracturaddn. Con el fin de definir las magnitudes de la de¬ 
formacion se hace pretiso conocer el tiempo y la cantidad 
de deformaddn (Burbank y Anderson, 2001). 

3.2.1 Marcadores geomorfologicos 
planares 

Las terrazas fluviales se utilizan frecucntemcnte para es- 
tudiar la deformation por fellas y plegamientos a partir de 
los perfiles longitudinales de las terrazas. Estas se pueden 
originar por Tectdnica o cambios climaticos. Si conocemos 
el registro dimatico temporal de un area determinada y la 
terraza se ha originado por cambio dimatico podemos es- 
timar la edad a partir del registro. Cuando no conocemos 
el registro dimatico o no tenemos certeza de una genesis 
dimalica debemos datar los marcadores (terrazas). Las su- 
perfides de los ahanicos aluviales, se parecen a las de las 
terrazas fluviales, aunque presentan pequenas indinado- 
nes, pero variables, y el perfd longitudinal es ligeramente 
odncavo. No obstante pueden utilizarse como marcadores. 


ya que es posible emplear su pendiente media (Avouac et 
al., 1993). Tambitii los glacis de erosion y glacis cubier- 
tos pueden emplearse como marcadores, tomando igual- 
mente la pendiente media. En el tdrmino de La Laja, 
proximo a la dudad de San Juan (Argentina), se pueden 
observar fellas inversas redentes de unos 30° y vergencia 
al oeste, en un glads cubierto, que originan pequehos es- 
carpes de fella a lo largo de su trazado. Pequehos escarpes 
de fella son caraderfsticos en las superfides de abanicos 
aluviales encostrados inmediatamente al noreste de la lo¬ 
cal idad de Totana (Murcia), asodados a la Falla de Lorca- 
Alhama (Silva, 1994; Baena a al., 1994). 

Otro tipo de marcadores planares son las terrazas ma¬ 
rinas, playas y tineas de costa. Las terrazas marinas se 
originan a partir de las variaciones del nivel del mar a lo 
largo del tiempo. Los cambios de nivel del mar o eustati- 
cos fiieron importantes durante el Pleistoceno y alcanzaron 
undescensode 150 m hace unos 18.000 ahos (Fairbanks, 
1989). El constante ataque de la Ifnea de costa por las olas 
origina terrazas marinas erosivas o plataformas de abra- 
si6n, que presentan una inclination hada el mar de alre- 
dedor de 1 °. Para determinar la variation de nivel del mar 
es necesario conocer la magnitud del levantamiento tec- 
tonico. Las terrazas marinas elevadas (rasas) permiten co¬ 
nocer los levantamientos paralelos a la costa y las 
variaciones espaciales de los movimientos corticales 
(Fig. 3.4). Las terrazas marinas construidas se pueden for- 
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mar cuando las condiciones marinas son favorables para 
el crecimiento de corales y algas coral inas. Debido a la ra- 
pida erosion y al crecimiento acelerado de los corales se 
pueden formar terrazas en unos pocos miles de anos. Por 
otra parte, el nivel del mar no ha sufrido variaciones sig- 
raficativas en los ultimos miles de anos y, por consi- 
guiente, se reconocen plataformas de abrasion y terrazas 
ooralinas en numerosas costas. En las costas espanolas 
existen magruficos ejemplos de terrazas marinas levanta- 
das y segmentadas por fallas normales, los mas relevan- 
tes pueden observarse en la costa de Almerfa, Estrecho de 
Gibraltar y Baleares (Zazo et al, 1999b). 

En algunos lag os, como el Bonneville en Utah, pre¬ 
cursor del Salt Lake, se han originado a lo largo del Pleis- 
toceno numerosas plataformas de erosiOn, con anchuras de 
unos 100 m, quc han sido util i zadas como marcadores para 
analizar el rebote isostalico que siguid a la contraction del 
lago (Gilbert, 1890). Tambicn los deltas marinos y lacus- 
tres pueden utilizarse como marcadores, ya que propor- 
cionan una clara evidencia de antiguos niveles del agua y 
adc mas, tienen la ventaja de su mayor tamaho con respecto 
a las terrazas marinas o lacustres. 

Tambicn se utilizan como marcadores las superficies 
de erosion, desarrolladas durante amplios intervales de 
dempo de estabilidad cortical. En un mapa de isohipsas 
se reflejan clcvacioncs de las mistnas bajo la forma de do¬ 
mes y abombamientos alargados, como deformaciones 
ddetiles de las superficies de erosidn y fallas de mayor o 
menor recorrido, semifosas y fosas, como deformaciones 
fragiles (Fig. 3.5) (Simon, 1983). Muchos investigadores 
de los rift valleys de Africa oriental utilizan las extensas 
superficies de erosion como marcadores, para analizar la 
deformacidn de las mistnas en la etapa de arqueamiento. 
De igual modo, podemos utilizar, con un caracter espacial 
mas restringido, las superficies exhumadas o aquellas que 
oonstituyen una discordancia angular. 


FIG LIRA 3.4 Plataformas 
marinas que se han originado 
por ascenso constants desde el 
hicio del Cuatsmario. Sur del 
Peru. Foto C. Zazo. 

3.2.2 Marcadores geomorfologicos 
lineales 

Los marcadores planares suelen ocupar grandes extensio- 
nes. No obstante, los marcadores geomorfologicos linea¬ 
les y aquellos llevados a cabo por el hotnbre pueden 
utilizarse para determinar la deformation (Burbank y An¬ 
derson, 2001). 

Los cursos de los rios pueden desplazarse por fallas 
en direction y pueden medirse los desplazamientos late- 
rales. Los movimientos en direction pueden decapitar a 
los cursos fluviales, por lo que algunos canales terminan 
abruptamente en la falla. Como consecuencia del movi- 
miento de la falla de San Andres se desarrollan numero- 
sos canales que acaban en la rnisma. En la Peninsula 
Ibcrica la Falla de Carboneras (Almeria) y la de Lorca- 
Alhama (Murcia) presentan excelentes ejemplos de cau- 
ces desplazados o en bayoneta (Goy y Zazo, 1984; Silva, 
1994; Baena et al, 1994). 

Los cordones glaciares constituidos por material de 
deriva glaciar, ast como los cordones de los glaciares ro- 
cosos pueden utilizarse como marcadores lineales. Se pue¬ 
den medir facilmente los desplazamientos laterales 
generados por la actividad de fallas en direccion. 

Igualmente, se pueden utilizar como marcadores line¬ 
ales los levees de los debris flow, situados a lo largo de 
los margenes de los canales. Tambicn se pueden usar lf- 
neas de estacas, ratles de tren, senderos, lfneas pintadas so- 
bre calles y caneteras e incluso rodadas de vehfculos que 
documentan los desplazamientos cosfsmicos de terremo- 
tos recientes (Burbank y Anderson, 2001). 

En conclusion, es preciso conocer con claridad los 
marcadores geomorfologicos analizados y, a ser posible, 
llevar a cabo una datacion de los mismos, ya que los cal- 
culos de las velocidades de la deformacidn dependen de 
las edades de los marcadores desplazados. 
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FIG UR A 3.5 Maps de contornos estructu rales de la penillanura fundamental deformada (Miocene-Pliocene) en la Coidillera 
berica centrorientaL 1) Isohipsas de la penillanura con equidistancia de 100 m. 2) Fallas presents me nte activadas durante la 
dstensitin PI iocuate maria. 3) Flexuras. 4) Pliocene Superior-Cuatemarie (Simtin, 1933). 


Metodos de datacion 

La datacion quizas sea la tarea mas importante para esti- 
mar la actividad Tectonica yes con frecueneia la parte mas 
diftcil del estudio tcctonico. Si no disponemos de crono- 
logta no se pueden calcular la velocidad de los procesos 
fectdnicos (Keller y Pinter, 1996). Hasta el advenimiento 
de los mdtodos de datacion ladiactiva, se utilizaban md- 
todos de datacidn relativa. En la actualidad disponemos de 
numerosos mdtodos de datacion para estudiar la Tectoni¬ 
ca activa. Estos mdtodos pueden proporcionar edades ab- 
solutas o dataciones relativas (la superfide B es mas 


antigua que la C y la A la mas reciente). Pero las data¬ 
ciones absolutas llevan implfdtas diversos errores propios 
de cada mdtodo. En la Tabla 3.1 se presenta un listado de 
mdtodos de datacion absoluta mas frecuentemente utili- 
zados en Geomorfologfa Tectonica y el rango temporal de 
su aplicacidn. En la actualidad se disponen de trabajos y 
natados que analizan con profundidad los diferentes md- 
todos de datacion (Mahaney, 1984; Pierce, 1986; Rutter y 
Otto, 1995; Noller et al ., 2000; Burbank y Anderson, 
2001; Banner, 2004). 
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TABLA 3 .1 Metodos de dataclon absoluta (Burbank y Anderson, 2001). 


M6todo 

Interval* util 

Ma ten ales 

Radiogenico 

14 C 

35 Ka 

Madera, conchas de carbonato 

U/Th 

10-350 Ka 

(Corales y espeleotemas) 

Termoluminiscencia (TLJ 

30-300 Ka 

Li mo cuarctfero 

Lumintscencsa opticamenie 
estimulada (OSL) 

0-300 Ka 

Li mo cuarcifero 

Cosmog^nico 

En situ ia Be, ^AE 

3-4 Ma 

Cuarzo 

He, Ne 

ilimitado 

Olivino, cuarzo 


0-4 Ma 


Quimico 

Tef roc ronolog £a 

0- Vartos Ma 

Ceniza voicenica 

Race mizac ion de am [noacid os 

0-300 Ka; el interval* depende 
de la temperatura 

Conchas de carbonato 

Paleomagnetico 

Identif icacidn de invers tones 

0-700 Ka 

Sedimentos fin os, coladas 
volcanic as 

Variac tones seen fares 

0-700 Ka 

Sedimentos finos 

Biologic* 



□end roc ronolog ia 

10 Ka, dependiendo de fa 
existencia de una curva de 
crecimiento local 

Madera 


3.3.1 Metodos de datacion retativa 

Uno de I os metodos se basa en la velocidad sfsmica de 
los clast os, que varia en fund on de La densidad de fisu- 
ras y, por oonsiguiente, el niimero de grietas controla la 
velocidad de propagacion de las ondas sfcmicas. Se trata 
de un m^todo semicuantitativo (Crook, 1986). Una t6c- 
nica similar a la descrita se basa en que las rocas al alte- 
rarse pueden generar una meteorizacion esferoidal, que se 
local iza a cierta profundidad sobre una roca menos alte- 
rada. En estos perfiles de meteorizaddn se toman medi- 
das de la velocidad sfsmica. Esta iccnica se ha utilizado 
enla obtencion de cronologfas redentes en depositos gla¬ 
ciates. Tambidn se utiliza la t^cnica del crecimiento de 
anillos de hidratacidn en ohsidiana. Este vidrio se hi- 
drata al aflorar. Se mide el espesor de los anillos que es 
del orden de algunas micras. La velocidad de hidratacidn 
depende de la composicidn y de la temperatura superfi¬ 


cial, al igual que la velocidad de crecimiento de los ani¬ 
llos, por lo que esta tdcnica requiere de una calibracidn 
fiente a superficies de edad conocida para efectuar una 
cuantificacion. 

EL mdtodo de desarrollo de los suelos es una tdcnica 
cualitativa basada en las acumulaciones de carbonato o ar- 
cilla, que sufren un mayor grado de engrosamiento con el 
tiempo (Birkeland, 1984). En los suelos de las regiones 
aridas suele producirse una acumuladon de carbonato. La 
precipitacidn se favorece por la pdrdida de C0 2 en las di¬ 
sol uciones o por aumento de temperatura. La cantidad to¬ 
tal de carbonato en el suelo, junto con las pelfculas 
existentes en la base de los clastos, se utiliza para llevar a 
cabo edades relativas de superficies. En Espana la se- 
cuencia de tenazas del Rio Cinca presenta un mayor en¬ 
grosamiento de carbonatos en los niveles mas antiguos, 
mientras en Los mas jovenes es inexistente (Sancho y Me¬ 
lendez, 1992). 
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La liquenometrfa constituye un mctodo muy cmplc- 
ado en investigaciones geomorfologicas (edades de mo- 
rrenas, bloques cafdos) y se basa en la utilizacion de los 
diametros de algunas especies de Ifquenes, asentados en 
un deposito determinado, para obtener una edad aproxi- 
raada de este deposito {limes, 1985; Chueca, 1994). El li- 
quen mas utilizado es del ggnero Rhizocarpon y se piensa 
que el diametro aumenta linealmente con el liempo. Para 
obtener unas dataciones mas precisas es necesaria una ca- 
libiacion local, ya que la velocidad de crecimiento del li- 
quen es fiincion del clima. Para algunos investigadores el 
lipo de litologfa tambi6n influye en la velocidad de cre- 
dmiento, asf como su orientacion iespecto al sol. Como 
en todas las t&nicas, hay limitaciones e incertidumbres. 
Se estima que sobie superficies geomorfologicas se pue- 
den obtener cronologfas detalladas para edades inferiores 
a 500 anos. 

3,3.2 Metodos de datacion 
absoluta 

La Tabla 3.1 incluye los metodos de datacion absolu¬ 
te mas utilizados. La dendrocro nolog ia utiliza los ani¬ 
llos de crecimiento del tronco de los arboles, en la que se 
mide la anchuia de los anillos de algunas especies de ar¬ 
boles. El crecimiento de los mismos es rapido en la esta- 
don Mmeda y en verano, lo que da lugar a capas mas 
anchas de madera separadas por otras mas finas. Por lo 
lanto, la dendrocronologfa se basa en una serie patron de 
anillos de crecimiento que se obtiene a partir de un con- 
junto de arboles {Stuiver, 1970; Shroder, 1980). Las in¬ 
vestigaciones en dendrocronologta han proporcionado la 
base para la calibracion del mctodo S4 C. Por otra parte, 
se han utilizado en los estudios del deslizamiento de ro- 
cas, coladas volcanicas y terremotos (Burbank y Ander¬ 
son, 2001). 

La crononologfa de varvas rcquicre contar un nfime- 
ro de capas. Una varva constituye un par de capas origi¬ 
nates en lagos proglaciares, en la que se reconoce una 
banda clara de arena fina y otra oscura de limo. Se origi- 
nan por aguas de fusion que alimentan a los lagos, en los 
que la capa clara se produce en verano por una sedimen- 
tacion relativamente rapida, mientras que la oscura resul- 
ta de una lenta floculacion posterior. Cada par corresponde 
con un ano. Inicialmente se utilizaron en los hordes de los 
casquetes escandinavo y laur^ntido. 

El mctodo de radiocarbono es el mas utilizado de to¬ 
das es t&nicas de datacion. Tambien es el menos caro y 
el mas contrastado. Los analisis standard de radiocarbo- 
no datan base 35.000 anos. La espectroscopia de acele- 
racidn de masas (AMS) es una variedad de los analisis de 
l4 C que incrementa el rango temporal de datacion (hasta 
50.000 anos), tiene menos errores y solo es necesario una 
pequena cantidad de muestra (3 mg para carbon vegetal). 
El mdtodo esta basado en e medida de la abundanda re- 


etiva de l4 C en comparacidn con el isdtopo de carbdn es- 
table ( l2 C). Para determinar edades absolutas se hace pre- 
ciso calibrar las dataciones de l4 C (Stuiver y Kra, 1986; 
Blackwell et al, 2006). 

Las series de uranio facilitate la datacion num£rica a 
partir de t6cnicas que utilizan la desintegracion de los ra- 
dioisdtopos de uranio. Se reconocen dos series de desin¬ 
tegracion: 23S U y 235 U. Ambas conduce n mediante series 
de transicidn a un isdtopo de plomo. El intervalo de data¬ 
cion se encuentra entre 10 4 y 10 6 anos. Se utilizan para da- 
tar carbonatos inoiganicos y biog^nicos. Cuando se trata 
de conchas pueden cxi stir problemas en la datacidn debi- 
do a un enriquecimiento de carbonato mas reciente. 

La datacion por luminiscencia suele realizarse en de- 
positos en los que se supera la maxima edad apreciada por 
el mdtodo de 14 C. Proporciona una forma de obtener la 
edad para distintos ambientes sedimentarios. Se basa en 
la estimacion del tiempo transcurrido desde que el sedi- 
mento ha sido expuesto a la luz del dx'a. Todo ello impli¬ 
es la cuantificacidn de la radiacion recibida. Cuando la 
luminiscencia se produce en el laboratorio por adicion de 
calor se denomina termoluminiscencia (TL). Cuando se 
debe a la anexion de luz, recibe el norabre de luminis¬ 
cencia optimamente estimulada (OSL). El OSL tiene 
muchas ventajas sobre el TL, por lo que es preferible efec- 
tuar la datacion con OSL (Aitken, 1998). 

El mdtodo cosmogenico es una tdcnica redente que 
permite datar las superficies de afloramiento rooosas y de- 
positos aluviales que han estado expuestos continuamen- 
te a la radiacion cosmica desde su origen. Estas tdcnicas 
estan cvolucionando rapidamente. Se trata de medir l0 Be, 
26 Al, *C1 y otros isotopos, que se han originado cuando 
los rayos cdsmicos interaccionan con la superficie terres- 
tre. Como estos isdtopos se acumulan en cantidades me- 
dibles en la superficie de los suelos, depositos aluviales y 
superficies rocosas, su concentracion es una medida po- 
tencial del tiempo mt'nimo de exposicion de estas super¬ 
ficies (Bierman, 1994). 

El estudio de los tefra o piroclastos es de gran impor¬ 
tance porque permite efectuar conelaciones estratigrafi- 
cas a gran distance de diferentes capas de tefra, si 
previamente han sido datadas (tefrocronologia) (Westga- 
te y Naeser, 1998). Las dataciones pueden efectuarse por 
disti ntas tccnicas, siendo la mas frecuente el metodo de 
40 K/ 4# A r , en el que el potasio se desintegra en aigon. Su 
apreciacion maxima es de 10 s anos. 

El mdtodo de racemizacidn de aminoacidos esta ba¬ 
sado en que las protefnas que constituyen la materia or- 
ganica de los esqueletos y conchas estan constituidas por 
un gran numero de aminoacidos y sufrenreacciones quf- 
micas en funcion del tiempo. Despuds de su muerte, los 
aminoacidos se alteran a travds de procesos ffsicos y quf- 
micos. El grado de la alteracidn sufrida es utilizado como 
un reloj y, por consiguiente, constituye un mctodo de da¬ 
tacion absoluta (Kaufman et al. 1992). Es un mctodo de 
bajo coste y solo se necesitan 2 mg de muestra. 
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Tecnicas en Geomorfologfa Tectonica 


Se pueden diferenciar dos tipos de m&odos: las formas 
del relieve oorresponden a caracteristicas paleosfsmicas y 
para su estudio se utilizan tecnicas geomorfologicas {King, 
1966; Goudie, 1981a) que incluyen la elaboracion de ma- 
pas de modelados paleosfsmicos. Cuando dispo nemos de 
ex pres ion en el registro estratigrafico, las tecnicas es- 
tratigrafrcas ahondan en la cartograffa de la defonnacidn 
paleosfsmica, prospectando fallas enterradas con mdtodos 
geoffsicos. Tambidn la realizacion de trincberas aporta nu- 
merosos datos para datar los paleoterremotos, pero deben 
tener en cuenta los datos relatives a las escalas regional y 
local, para entenderadecuadamente la evolucion de la pa- 
leosismologfa del area {McCalpin, 1996a). 

Las investigaciones de campo en Tectonica activa de¬ 
ben comenzar a escala regional (miles de km 2 ), proseguir 
a escala local {unos pocos km 2 ) y finalizar a escala pun- 
tual {desde 1 Ha a unos m 2 ). Muchos pafses disponen de 
una cartograffa geologica regional, que puede servir de 
base para los primeros estudios. Las investigaciones a es¬ 
cala local y puntual deben realizarse especfficamente para 
el area indicada. 


3.4.1 Cartograffa de las regiones 
paleosfsmicas 

El primer paso que se debe dar es el levantamiento de la 
cartograffa geologica de superficie para identifrear las are¬ 
as que ban estado sometidas a deformaddn reciente. El es¬ 
tudio fotogeologico ayuda considerablemente a la 
elaboracion de estos mapas. Tambi^n se deben efectuar 
medidas fotogram^tricas con pares estereoscdpicos. Exis- 
ten numerosos trabajos de cartograffa de fallas y linea- 
mientos obtenidos per imageries de sat£lite (Fig. 3.6) 
(Arlegui y Simon, 2000). 

Los rasgos paleosfsmicos se pueden cartografiar como 
estructuras que deforman materiales geologioos o como de- 
formaciones de las formas del relieve (McCalpin, 1996a). 
Es de gran importance llevar a cabo un levantamiento de- 
tallado de los diferentes modelados erosivos y deposicio- 
nales, enfatizando sobre aquellos que han sufrido una 
deformacion. Algunos investigadores ban propuesto le- 
yendas para mapas morfotectonicos (Goy et al, 1988, 
1991; Baena et al., 1993). Estos autores, como senala 
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FIG UR A 3.6 Esquema geologico-estmctural del sector central de la Cuenca del Ebro. Los lineamientos han side cartografiados 
a paitir de imageries Landsat y estudios de campo (Arlegui y Sim6n, 2000). 
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McCalpin {1996a), han elaborado un excelente sistema de 
unidades cartograficas adaptado a estudios neotectonicos. 
En la Figura 3.7 se esboza una pequefia parte de la leyen- 
da propuesta, en la que se contemplan 87 simbolos geo- 
morfoldgicos relacionados con la neotectdnica. 
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FIGURA 3.7 Bloques diagrama de deformaciones 
neotectonicas y sfmbolos de cartografia geomorfologica. Arriba: 
fcloques diagiamas que ilustran escarpes y Ifneas de falla. 
Abaja sfmbolos de caitogiaffa geomorfologica relacionados 
con escaipes y Ifneasde falla (Goy etal., 1366,1391). 


Los perlites topograficos rcalizados con mapas dcta- 
llados a escala l: 1.000, son un mdtodo sencillo de obtener 
saltos de falla y para ello se deben efectuar perpendicula- 
res al escarpe de Mia. Proporcionan el desplazamiento ver¬ 
tical de fallas en direction con buzamiento (dip-slip faults) 
y, algunas veces, aportan importantes datos sobre la edad 
(Buckman y Anderson, 1979). Las terrazas se crean por 
erosion fluvial y costera y constituycn niveles geomorfo- 
logicos de referencia, en las que mediante perfiles topo¬ 
graficos longitudinales y perpendiculares se local izan 
anomalfas relacionadas con la deformacion. 

3.4.2 Cartografia de la estratigrafia 
paleosfsmica 

Mediante la estratigiaffa podemos reconocer paleosismos 
mediante el desplazamiento y discordances angulaies. 
Tambidn se pueden deducir por evidences secundarias, 
como diques clasticos y defoimaciones de sedimentos 
blandos. Los sondeos poco profundos se pueden realizar 
en cualquier tipo de situaciones y los sondeos a mayor pro- 
fundidad peimiten la penetiacion en gravas cementadas. 
La principal utilizacidn en paleosismologia es la de co- 
nelacion en una zona de Mia, de modo que se pueda cal- 
cular el desplazamiento neto o acumulado. 

La excavacion de trincheras (Figs. 3.8 y 3.9) es una 
tdenies fundamental para el estudio de zonas de deforma- 
cidn. El estudio de las trincheras (Fig. 3.10) proporciona 
datos muy valiosos sobre el desplazamiento y recurrencia 
de los paleoterremotos. Las trincheras se deben realizar 
perpendiculares a la direction de la falla, para fallas con 
salto de componente vertical, y paralelas a la misma si se 
trata de Mias en direction. Cuando los desplazamientos 
son en direccion y buzamiento, es preciso realizar varias 
trincheras para obtener los componentes tridimensionales 
del deslizamiento. Estas trincheras se utilizan basicamen- 
te para el estudio de la estratigrafia y la deformadon exis- 
tente como consecuencia de la actividad de un paleosismo. 
Las trincheras se realizan con retroexcavadoras y hay que 
tener cuidado con la estabilidad de las paredes, ya que en 
algunos casos han colapsado cuando se investigaba el 
interior de las mismas (McCalpin, 1996). Es necesario ana- 
lizar el tipo de suelos y su desarrollo, ya que son indica- 
dores del tiempo necesario para su formation. Ademas es 
esencial la local izacion de capas con material datable (car¬ 
bon, restos organicos, etc.) que peimiten fechar los even- 
tos sfsmicos que pueden registrarse en la estratigrafia de 
las paredes de las trincheras. 

3.4.3 Tecnicas geofisicas 
en paleosismologia 

Se utilizan para el estudio de la geologia subsuperficial en 
zonas de fallas y para detectar fallas enterradas que no tie- 
nen expresion morfoldgica. Los mdtodos que se utilizan 
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F1GURA 3.8 Trincheia para el 
estudio de la deformacidn 
rede rite. Nahal Shehoset (Sur de 
Arava). Margen occidental del 
Mar Muerto. Desiertodel Negev. 
Isiael. 


FIGL'RA 3.9 Trincheia en 3rea 
de compresidn. Ragged 
Mountains (Alaska). Fate F. 
Qutiirrez. 


FlGURA 3.10 Deformacidn 
plastica sinsedimentaria en una 
trincherade Ragged Mountains 
(Alaska). Foto F. Gutierrez. 
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debcn tcncr una resolution inferior a los 10 m y han dc 
reflejar las distintas discontinuidades existentes en d sub- 
suelo. Los metodos sismicos de reflexion y refraction 
pueden detectar failas y caracterizar la disposicion y po- 
fencia de los estratos existentes en subsuperficie, pero no 
aiministran dates sobre la edad y magnitud de los pale- 
oterremotos. El georadar (GPR) sum!nistra imagenes del 
subsuelo, que son parecidas a las de sfsmica de reflexion. 
La semejanza resulta de las distintas reflex tones de on- 
das transmitidas y reoogidas en superficie, aunque la fre- 
orencia en reflexion es de 100 Hz y en el radar de 80-300 
MHz. Investigaciones de GPR han sido redentemente 
aplicadas al analisis del escarpe de falla de Ventas de Za- 
firraya (Granada), activado durante el ultimo gran terre- 
moto ocurrido en la Peninsula Iberica, en 1884 en Arenas 
del Rey de intensidad XMSK (Reicherter et al., 2003). 
Los levantamientos aeromagneticos sirven para localizar 
areas de intensa deformation por failas. Los metodos 
gravimetricos pueden expresar las diferendas en la atrac- 
don de la gravedad a ambos lados de una falla de salto 
vertical. Ambos metodos se utilizan muy poco en paleo- 
sismologfa. Recientemente, esta siendo muy utilizada la 
prospeccion geoel&trica, muy espedalmente la tomo- 
grafia clcctrica, que permite obtenerpseudoseociones 2D 
del entomo de las failas. Una cotnbinacion de metodos 
sfsmioos, el^ctricos y aeromagn^ticos se ha aplicado al 
analisis del escarpe de falla de Sencelles (Mallorca), re- 
lacionado con el terremoto de Palma de Mallorca de 1851 
(Silva et at., 2001). 


3.4.4 T£cnicas arqueologicas 

La arqueologia pucdc suministrar clcmcntos de datacion. 
Es necesario tener en cuenta que fragmentos de ceramica 
dentro de un material movilizado, oomo un deposito de la- 
dera, proporciona una edad relativa {«post quem»). Por lo 
tanto, el deposito de ladera es posterior a la edad de la ce¬ 
ramica mas joven contenida en el deposito. 

Las ruinas de foona conocida suministran edades lf- 
mite y tambten informacidn sobre la geometrla de la de- 
formacidn (Vita-Finzi, 1986). Las dataciones con algunos 
tipos de ceramica pueden alcanzar una precision de dece- 
nas de anos. Parte de la Gran Muralla de China, construi- 
da hace 400 ahos, ha sido desplazada por una falla de 1,45 
m de movimiento dextrogiro y 0,95 m de deslizamiento 
vertical (Deng et al., 1984). En Espana los dnicos datos 
arqueoldgicos relacionados con deformacidn sfsmica son 
los de las minas romanas de Baelo Claudia (Bolonia, Ca¬ 
diz), supuestamente afectada por dos tenemotos entre 40- 
60 AD y 350-395 AD (Silva et al., 2005) (Fig. 3.11). 

3.4.5 Tecnicas geodesicas 

La geodesia es La ciencia que estudia la figura de la Tie- 
na, en la que se incluye su forma gravimdtrica y los cam- 
bios de su superficie. Debido a los movimientos de las 
placas y a la gravedad, la superficie terrestre esta en cons- 
lante movimiento a escala regional. La geodesia requiere 



FIGURA ,1.11 (a) Losas deformadas en el Forum de Baelo Claudia. Las fee das indican las losas levantadas. (b) Columnas 

oolapsadas hacia el Sur en Basilica (segun Sillieres, 1997). (c) Restos en la esqaina no roasts del Forum plegados y empujados 
hacia arriba. Cl: pavimento romano plegado 40-60 AD; C2: sillares de una casa falladcs 40-60 AD; G3: horizente dernolido 
40-60 AD; C4: sdtano de una casa afectado per falla inverse, 350-395 AD (Silva et a/, 2005). 
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U position exacta de puntos geogrificos. Los levanta- 
mientos geod^sicos repetidos antes y despu^s de un te- 
rremoto perm i ten obtener una information real de la 
historia geoddsica de la deformacion. 

Bor el conjunto de la sociedad, la topografta tenestre 
es relativamente estable a lo largo del tiempo. Sin embar¬ 
go, es tan grande la precision de algunas medidas geode- 
sicas que, sobre todo en regiones tectdnicamente activas, 
es posible detectar la deformacion sufrida a lo largo del 
tiempo. Las medidas geod^sicas necesitan tener una red 
de puntos de control para llevar a cabo las investigacio- 
nes. 

Las aplicaciones tectdnicas a partir de la geodes ia se 
subdividen en mdtodos de campo proximo y lejano. Las 
tecnicas de campo proximo estudian las de for mac i ones 
a eseala de metros a unas pocas decenas de kilometros, 
mientras que los metodos de campo lejano estudian las 
deformaciones regionales y globales (Burbank y Ander¬ 
son, 2001). (Por ejemplo, un levantamiento geoddsico en- 
tre Londres y Nueva York podrfa detectar la velocidad de 
extension del Oceano Atlantico.) 

Las clasicas redes de triang lilac ton se basan en (a 
configuration de un sistema triangular situado a lo largo 
de una falla o de una region determinada. Los puntos es- 
tan se parados varies kilometres, aunque pueden tener una 
distancia de 50 km entre ellos (Fig. 3.12) (Jordan y Mins¬ 
ter, 1988). Las medidas repetidas de las orientaciones y 
longitudes entre las estaciones dan como resultado la ob- 
tencidn de pequenos movimientos en una falla. La trian- 
gulacidn se utiliza fundamentalmente para obtener la 
velocidad de desplazamientos horizontales, mientras que 
con la nivelacidn de precision se pueden obtener peque¬ 
nos valores de desplazamiento vertical (Fig. 3.13) (Yos- 



FIGURA 3,12 Fted geotfosica para el studio de la 
deformacion* al oeste de la folia de Sari Andres* localizada a 
fraves de las California Coast Ranges y Continental 
Borderland. Debido a que el movimiento entre las places 
pacrfica y norteamericana no se limita a la falla de San Andres, 
si no que est£ distribuida en numerosas fallas, esta densa red 
se disehd para determinar exactamente ddnde tene lugar el 
movimiento (Jordan y Minster, 1988). 

hikawa, 1970). Tambi^n, dentro de las t&nicas de campo 
proximo, se pueden medir desplazamientos horizontales 
a lo largo de fallas en direccidn utilizando la t^cnica de 
grupos de alineaciones. Este m^todo consists en clavar 
en el suelo Ifneas de agujas perpendiculares a la direction 
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FIG UR A 3.13 Movimientos verticales 
de Shikoku (Jap6n) durante tres 
periodos de tiempo (a-c) y paia el total 
del periodo d (1845-1965). Los valores 
estan partialmente basados sobre una 
nivelacidn piecisa que viene indicada 
por isobasas de 50 mm. Se pueden 
observar los cambios de tendencia 
positives y negatives en los 
movimientos verticales. El efocto del 
tenemoto de 1946 se manifiesta 
daramente (Yoshikawa, 1970). 
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de la falla y espaciadas normalmente me nos de 100 m. 
Como se conoce la posicidn de las agujas es facil obtener 
desplazamientos posteriores. Esta tecnica pennite oonocer 
segmentos asfsmicos. 

El estudio del nivel del mar mediante mareografos (de 
los que existen 517 estaciones en todo el mundo, Emery 
y Aubrey, 1991), puede proporcionar cambios de altura. 
Aescala de decenas de anos, el volumen de los ocdanos 
es funcion de la fusion de los gladares y de la expansion 
y contraccion de la columna de agua, que en la actualidad 
parece incrementaise aproximadamente en 1,0 mm/ano 
(Morner, 2004). Ademas se reconocen efeotos resultantes 
de las modificaciones en la salinidad, temperatura del ote- 
ano, piesion atmosterica y coirientes oceanicas. Debido a 
estos factores existe una marcada variacion del nivel del 
mar. En cada lugar hay que llevar a cabo una correecion 
oceanografica del registro del maredgrafo. Los datos re¬ 
sultantes se interpretan como cambios relatives de nivel 
del mar debidos a movimientos veiticales del terreno. Se 
observa un incremento de la deformacidn post sis mica que 
puede tener una duracidn de varios anos despuds del te- 
rremoto principal. En cualquier caso, resulta diffcil pre- 
decir los efectos del cambio eustalico global (Pirazzoli, 
2005). Como el registro de mareas es continuo se puede 
utilizar para estudiar la naturaleza de la deformacidn en- 
tre eventos sfsmicos, aunque el sistema de elevacidn y sub¬ 
side nc La puede interpretarse de varias formas. 

3.4.6 Otras tecnicas 

Para medir el movimiento de las placas litostericas se re- 
quieren tdcnicas de mayor alcance, sobre distancias de 
cientos o miles de kilometres. El VLBI (Very Long Ba¬ 
seline Interferometry) es una tecnica desarrollada en la 
decada de I960, que ha evolucionado hacia el estudio de 
la tectonics en tiempo real (Ryan y Ma, 1998). Mide pan¬ 
tos de la superftcie terrestre con una aproximacidn de me- 
nos de 1 cm, observando los quasars, que son las partfculas 
mas eneigdticas y distantes del universo. Alrededor del 
mundo los radiotelesoopios pueden rastrear las posidones 
de quasares conocidos y oontrolar las se Sales que emiten. 
Para esta tecnica se utilizan dos radiotelescopios situados 
en dos placas litostericas contiguas. Las estadones VLBI 
suministran datos sobre la forma y las velocidades de de- 
formacion de la superfide terrestre a partir de la geome- 
frfa y tiempos de retardo de los rayos de luz emitidos por 
estos objetos extragalacticos hace miles de millones de 
anos (Molnar y Gilbson, 1994). 

El descubrimiento rccicntc mas prometedor es el Sis¬ 
tema de Posklonamiento Global (Global Positioning 
System, GPS). Esta tecnica utiliza los 24 satdlites de la 
constelacidn GPS que circundan la Tierra a una altura de 
20.000 km y emiten senates que se reciben en la superfi- 
de para obtener una localizacidn lo mas precisa posible 
en funcion del tiempo (Leick, 1990). Esta tecnica permi- 


te calcular la situacidn de un punto en una superftcie me- 
nor a 1 cm. Los receptores son portables y los mas com- 
pactos miden unos 25 cm. La reduccidn del precio ha 
supuesto su utilization para los mas diversos usos cientf- 
ficos, comerdales y domesticos. Las medidas con GPS lle- 
vadas a cabo en el sur de California han ayudado a mejorar 
los analisis de la deformacidn obtenida por los geologos 
a lo largo de este Ifmite de placa, mejorando los datos de 
VLBI (Fig. 3.14) (Feigl et al ., 1993). En la actualidad se 
ha incrementado considerabtemente el ntimero de esta¬ 
ciones permanentes de GPS, asf como en otras regiones 
del mundo tectonicamente activas. 

Otra nueva tecnica geoctesica para medir los desplaza¬ 
mientos del terreno en grandes areas es la denominada in- 
terferometrla de radar. Se utiliza el synthetic aperture 
radar (SAR), que transportan los satdlites a 785 km de al¬ 
tura, las senates de radar se transmiten en trayectorias al 
oeste, que forman un angulo de 23® con la vertical. Con 
la serial de retorno se calcula la distancia del satelite al te¬ 
rreno, la cual se registra. La representacion resultante del 
desplazamiento del terreno se denomina un interferogra- 
ma SAR. La gran virtud de este mdtodo no es su resolu- 
cidn, que es menor que el GPS, sino el gran espacio que 
abaica. Unaimagen SARcomprende una superftcie de 60 
km por 60 km, mas de 300.000 pixels que miden 100 por 
100 m (Massonnet et al., 1994). 
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FIGL'RA 3.14 Velocidades de deformacidn en el sur de 
California. Los mayores vectores de desplazamiento a I este de 
\a falla de San Andrds son paralelos a la falla. Al oeste de las 
fallas de Santa Barbara (SB) y Los Angeles (LA) fenen lugar 
importantes desplazamientos que estan 30-90° alejados del 
lumbo de la falla de San Andi&s y se acomodan a pliegues y 
fallas inversas. Esta variacion de direociones tambien indica la 
Dtacidn diferencial de bloques cortcales en esta regidn. Todo 
ello indica que el Ifmite de placa no se concentre a lo largo de 
la falla de San Andrds, sino que esta lepresentado per una 
zona difusa de deformacidn de varios cientos de kildmebos de 
ancha (Feigl et al., 1993). 
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En conclusion, se puede senalar que las t6cnieas de me- 
dida durante las dos ultimas ddcadas han proporcionado 
una nueva era a la geodesia de alta precision. En la ac- 
tualidad es posible detectar pequenas diferencias en las ve- 
locidades entre bloques corticales proximos e incluso 
dentro de bloques individuates y se define mucho mejor. 


media ntc observaciones de GPS y VLBI, el movimiento 
relativo de las placas litosfSricas. Las redes de GPS pro- 
porcionan registros de deformacion sis micas en tiempo 
casi real y la interferometria de radar sutninistra una vi¬ 
sion detallada de la deformacion cosfsmica e intersfsmi- 
caa a escala regional (Burbank y Anderson, 2001). 



Deformacion de las formas del relieve 


Es totalmente necesario, para comprender la Tectonica ac- 
tiva de unaregidn, tenerunconocimiento lomas precisopo¬ 
sible de las distintas morfologias erosivas y aeumulativas 
que se desanollan en esa region. La Geomorfologia pto- 
porciona los primeros datos de la presencia de deforma- 
ciones recientes. Es dificil concebir un adecuado estudio 
paleosfsmoldgico sin utilizar los principios y fiindamentos 
geomorfologioos. 

3.5.1 Indices geomorfologjcos de 
actividad Tectonica 

Las medidas cuantitativas permiten a los geomorfologos 
comparer objetivamente las diferentes formas del relieve 
y calcular diversos paramelros (indices geomorfologicos), 
que pueden ser dtiles pare identificar en nuestro caso su 
nivel de actividad Tectonica. Estos indices son dtiles para 
un estudio rapido de grandes areas, en los que los datos 
se obtienen de mapas topograficos, fotografias adreas y 
modelos digitales del terreno (Keller y Pinter, 1996). Con 
estos indices se pueden obtener clases de actividad Tec¬ 
tonica (Bull, 1978; Silva et al, 2003). 

lino de los indices que se utilizan es el de la asimetria 
de la cuenca de drenaje que permite describir la geometiia 
de la red tanto cualitativamente como cuantitativamente. 
Cuando la red se desarrolla en una region con una defor- 
macidn Tectonica activa la red tiene una configuracidn y 
geometria diferentes. Se ha utilizado para detectar bascu- 
lamientos de grandes cuencas de drenaje (Fig. 3.15) (Hare 
y Gardner, 1985). El Factor de Asimetria (FA) se define 
como: 

FA = 100 (AJA,) 

En el que A r es el area de la cuenca a la derecha del 
tronco principal (mirando rfo hacia abajo) y A,es el area 
total de la cuenca de drenaje. El valor de 50 indica esta- 
bilidad y las desviaciones al mismo sugieren bascula- 
miento. Otro indice propuesto para obtener la asimetria de 
la cuenca es el Factor de Simetria Topografica Trans- 
versa (T) (Cox, 1994). 

T = DJD d 



Zana de aSneamiefl to de la M or tafia 
liieamierto Lin ores- Cana 

FlGLRA 3.15 Factors die asimetria pare la Peninsula 
Nicoya. Indican un basculamiento al su rests de la Alineacidn 
de la Montana (Hare y Gardner. 1985). 

Siendo D a la distancia desde la t inea media de la cuen¬ 
ca de drenaje a la linea media del cinturdn de meandros 
activos y D d la distancia desde la linea media de la cuen¬ 
ca a la divisoria de la cuenca. Para una cuenca simdtrica 
T = 0 y aumenta su asimetria cuanto mas cerca estd de 1. 
Los valores de Tse calculan para diferentes valles. El md- 
todo FA describe rapidamente el basculamiento. 

El Indice del Gradiente del Thalweg (SL) fue pro¬ 
puesto por Hack (1973) y se define como: 

SL = (HIL)L 

En la que H/L es la pendiente del canal o gradiente del 
tramo fluvial y L es la longitud del canal desde el lugar 
de medida al punto mas alto del canal. El indice SL se co- 
irelaciona con la energia del flujo del agua y es sensible 
a los cambios de gradiente y, por consiguiente, permite va- 
lorar sus relaciones con la actividad Tectonica, asi como 
cambios netos en el perfil longitudinal del curso fluvial, 
aunque estos dltimos se pueden deber a tnarcados con- 
trastes litoldgioos. Valores elevados del fndice indican per- 
fdes longitudinales con pendientes muy elevadas que, a su 
vez, pueden senalar una inadaptaci6n al perfil equilibrio, 
posiblemente debida a una Tectonica activa. 


Capitub 3 • Geomorfologia Tectonica 61 









El Indice de Sinuosidad del Frente Montano.so (Bull, 

1977a, 1978) tiene la siguiente expresion mate mat ica 

V =L^lL t 

En la que L^e s la longitud del frente montanoso a lo 
largo del pie de la montana, en el que se observa una rup- 
tura en la pendiente, y L, es la longitud del frente medida 
en linea recta {Fig. 3.16). De este modo, se comparan los 
{rentes asociados a actividad Tectonica y levantamiento re- 
dente, que son relativamente rectos con valores bajos de 
■V Si el levantamiento disminuye o cesa, los procesos de 
erosion fluvial producen un frente montanoso sinuoso con 
valores muy superiores a uno de S^. Para calcular este pa- 
tametro conviene utilizar mapas topogtaftcos y fotograff- 
as adreas detalladas {Bull y McFadden, 1977). 

Otro fndice geomorfologico de actividad Tectonica 
propuesto por Bull {1977a, 1978) es el de la Relaclon An- 
chura/Altura de Valle que viene expresado por: 

V f = 2V[(E W - EJ + (£*-£„)] 

donde Vf es la Relacidn Anchura/Altura del Valle, es 
la anchura del fondo del valle, E td y E rd son las altmas a 
las que se encuentran las divisorias de aguas en sus mar- 
genes izquierdo y derecho, respectivamente, y E K es la al- 
tuia del fondo del valle {Fig. 3.17). El calculo de estos 
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F1GURA 3.16 Esquems en el que se indican los para metros 
ililizados en el calculo del fndice de Sinnosidad dal Frente 
MontafkiSo (Keller y Pinter, 1996). 


A' 


FlGLlRA 3.17 Diagrams idealizado que ilustra la relaoidn 
anchura/altura de valle. La izqulerda y derecha se obtiene 
mirando no abajo (Keller y Pinter, 1996). 

parametros debe realizarse a cierta distancia del frente 
montanoso para cada uno de los valles. Los valores bajos 
de Vyindican valles profundos concursos fluviales que in- 
ciden activamente y, por lo general, van asociados con le¬ 
vantamiento. 

Cada uno de estos Indices senalados proporciona una 
dasificacion relativa de la actividad Tectonica, que es util 
en los trabajos de reconocimiento. Cuando se aplica mas 
de un fndice a un area determinada, los resultados son mu- 
cho mas relevantes. Ademas, es posible desairollar un sis- 
tema de clases de actividad tectonica relativa, como los 
desarrollado por Bull (1977a, 1978) para el suroeste de Es- 
lados Unidos o Silva et al. {2003) para el sureste de la Pe¬ 
ninsula Ulrica. Noxmalmente, es util clasificar las areas 
en muy activas, moderadamente activas e inactivas. Esta 
diferenciacion es una buena her rani Sent a para delimitar zo- 
nas en los futures estudios de campo. 

Con los Indices S^y Vy-podemos asignar a los distin- 
tos frentes montanosos una de las clases de actividad Tec¬ 
tonica relativa definidas por Bull {1977a, 1978) Bull y 
MeFadden (1977), Rockwell et al. (1984) y Silva et al. 
(2003). Estos autores diferendan cinco clases de frentes 
montanosos con distintos grado de actividad Tectonica, cu- 
yas caracterfsticas principales y tasas relativas de elevacion 
asociadas son las siguientes: 

Los frentes montanosos mas activos (clase 1) tienen va¬ 
lores bajos de S n ^entre 1,0 y l,6. Valores medios de V^me- 
nores de 1. Estan asociados a tasas de elevacion Tectonica 
comprendidas entre 5 y 1 m/Ka. La clase 2 se caracteriza 
por una Tectonica moderada, con valores del fndice 
comprendidos entre 1,4 y 3,0 y los de Vf estan proximos 
a 1. Se asodan a tasas de elevacion entre 1,0 y 0,5 m/Ka. 
La clase 3 presenta una Tectonica ddbil, con valores de S„f 
entre 1,8 y 5,0 y valores medios de V f mayores de l. Las 
dases 4 y 5 tienen frentes montanosos tectonicamente 
inactivos y/o controlados por la erosion fluvial. Los valo- 
les de on mayores de 3,0 y los medios de Vy-estan en- 
torno a 2. Los valores de levantamiento soninsignificantes 
y generalmente inferiores a 0,005 m/Ka. 
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Esta clasificaeion ha sido realizada a partir del estudio 
de los frentes montanosos del suroeste de Estados Unidos. 
Como era de esperar, la geodinamica de las Cordilleras 
B^ticas es diferente y sus valores de elevacion son meno- 
res que los de Estados Unidos. Todo ello ha conducido a 
establecer una dasificacion para los frentes montanosos 
de las Bdticas orientates, concretamente en la Depresion 
Tectdnica del Guadalentfn {Silva et at., 1992c) realizan- 
do cartografias geomorfologicas detalladas (Fig. 3.18), ob- 
teniendo ios Indices S^y V f y las dases de actividad 
Tectonica para 16 (rentes montanosos (Silva, 1994; Silva 
ei al, 2003) (Tabla 3.2). La mayorfa de dstos presentan va¬ 
lores de IjT< 1 y S m/ .< 2 muy bajos, que encajan con la cla¬ 
ss l de Bull (1978),pero nose observansuperposicionde 
abanicos aluviales enla zona proximal. La sedimentacion 
activa esta migrando hacia zonas distales, lo cual parece 
incluir estos (rentes montanosos a las dases 2 o 3 (Silva 
y Harvey, 1991; Silva et at., 1992a y b; Silva et at., 1993; 
Silva, 1994; Silva et at., 2003). 

3.5.2 El sistema fluvial 

y la Geomorfologia Tectdnica 

Este apartadotrata de los efectos de la Tectonica sobre los 
rfos aluviales y sus depositors, que constituyen una de las 
formas de mayor susceptibilidad al cambio (Schumm, 
1977). Los efedos de la Tectdnica se pueden reconocerfa- 


dlmente en rocas consolidates, en las que la red de dre- 
naje se encaja en funcidn de la resistencia variable de las 
rocas. Los ejemplos mas simples los encontramos en los 
diferentes tipos de redes de drenaje, como por ejemplo, re¬ 
des rectangular y en espaldera (Schumm et al., 2000). 

Las formas de los rfos y sus procesos se describen por 
varies parametros y el balance entre ellos en un sistema 
fluvial nos indica que los rfos son muy sensibles a cual- 
quier tipo de cambio (Keller y Pinter, 1996). Son muy 
patentes los cambios climaticos que ha n tenido lugar du¬ 
rante el Cuaternario y su incidencia sobre el modelado 
(Bull, 1991; Gutierrez, 2005). La actividad antrdpica ha 
afectado considerablemente a los procesos de agradacidn 
y degradacion fluviales (Goudie, 2006; Wilkinson, 2005). 
Ademas con el incremento de los conocimientos en Geo- 
morfologfa Tectonica, se puede analizar el papel de la Tec¬ 
tonica activa en los procesos y formas del sistema fluvial 
(Adams, 1980; Ouchi, 1985). 

Los sistemas de drenaje se adaptan a los cambios de 
la pendiente superficial y, por lo tanto, tienen un valioso 
registro informativo en rclacion con la evolucion de las fa- 
Uas y pliegues (Ollier, 1981). Los cambios producidos por 
los terremotos en los sistemas fluviales, pueden tener lu¬ 
gar como resultado directo de la deformacion cosfsmica 
y llegan a ser una amenaza para las localidades de las ri- 
beras de los rfos. La lenta deformacion del fondo del va- 
lle puede afectar a la estabilidad del canal, con riesgos para 
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FIG UR A 3.18 Esquema morfotectdnico de la zona de falla de Palomares entre la Rambla del Aljibejo y la Cuesta de la 
Estarihuela (en zona de tonexidn con el Conedor de Pulpi). Se Indican las formas tectdnicas y anomalias geomorfoldgicas mas 
rnportantes. (a) Sustiato betico; (b) Conglomerados plio-pleistotenos; (c) 1 - a fese depositional; (d) 2. fl fase de positional; (e) y (f) 
3. a fase de positional, orlas tipo glacis (f); (g) Depdsitos de piede monte (Pleistocene superior-Holoceno); (h) zonas endorreicas 
{ptaya-takes y sag-ponds) (Silva, 1994). 
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TABLA 33 Principals caracteristicas geomorfologicas y estructu rales ds clases de actividad de bs frentes 

montanosos (Silva etal 2003). 


Class teatonica 

PHncipales rasgos mo rfo metric os, geomorfoldgicos 
y comp orta mien to sisrrtico 

T^sas asociadas 
de levantamienlo 

Class 1: Tectonica 

(1} Frentes montanosos iineaies: Smf < 1,5. 

?0,08 m/ka 

activa 

(2) Rambta en V (Vf<0,6) caracterizadas por incision activa. 

(3} Cuerpos de abanicos de overlap a onfap, que evolution an por agradacion 
distal. 

(4) Sistemas de abanicos de gran pendiente y de tarnano reducido en areas de 
piede monte. 

(5) Canales de abanicos e interabanicos desconectados de bs sistemas 
fluviales ax tales. 

(6} Conjuntode formas tectonicas bien desarrolladas y conservadas, tales 
como torn as de presidn, bancales, drenaje des plaza do (fall as en direccidn) 
y facet as triangulares (fa lias norm ales). 

(7) Rupturas superficiaies aisladas (< 2 krnde longitud) con deslizamientos 
verticals asoctados < 1,4 m. 

(3) Evidencia de multiples eventos pafeosismicos, con intervabs de 
lecurrencia teoricos minimos de 1.750-2.600 anos. 

(9) Fuertes eventos historicos raros y aisiados |>VIII MSK) r pero los eventos 

VIIl-VI 1 MSK son comunes con periodos de recurrencia de 100-250 anos. 
Algunos de elbs, totalmente asismicos durante bs ultimos 650 anos. 

(10) Sismicidad instrumental pordebajode 4 mb, peroexcepcbnalmente se 
han alcanzado 5 mb. 


Class 2: Tectonic a 

(1} Frentes montanosos irregulares: vabres de Smf entre 1,8 y 2,30. 

0,07-0,03 rrVka 

mode rad a 

(2) Ramblas en forma de U (Vf: 0,3-0,80) caracterizadas por agradacion del 
fondo de valle. 

(3) Cuerpos de abanicos en onfap , que evolucbnan por agradacion distal muy 
limitada o encajamiento distal y desarrollo de incisbn en cabecera. 

(4) Laderas suaves y areas sedimentarias relativamente amplias, culminadas 
por caliches en zonas proximales. 

(5} Canales de abanicos parcialmente conectados con sistemas fluviales 
axiales, pero bs canabs interabanicos estan totalmente conectados, 
generando la diseccbn de los cuerpos de abanico. 

(61 Formas tectonicas degrade das y/o enterradas. 

(7) Nose observan rupturas superficiaies. 

(8) No existen datos disponibbs sobre eventos pabosismicos, pero pueden 
esperarse. 

(9) Raros eventos VII-VI MSK histbricos, pero bs eventos V MSK son comunes 
y distributes al azar a traves del tbmpo. 

(10) Sismicidad instrumental pordebajode 3,0 mb. 


Ctase 3: In activa 

(1} Frentes montanosos de alta sinuosi dad (Smf Ss 2,8) caracterfcados por el 
desarrolb de areas sinuosas y presencia de relbves aisiados en la zona de 
pbde monte. 

(2) Amplios fondos de valb (Vf ^ 0,08) controlados principalmente por la 
dinamica fluvial tipica y caracterizados por La presencia de ensanchambnto 
de los valbs y el desarrollo de terrazas fluviales. 

(3) Cuerpos de abanicos disectados, que constituyen formas heredadas 
sometidas a retrabajambnto superficial y desarrollo de exfensos caliches. 

(4) Extensas areas de pedimento encostradas y muy disectadas. 

(5) Abanico antiguo y canabs interabanico conectados con sistemas fluviabs 
axiales e integrados en la red de drenaje regional. 

(6) Formas tectdnicas muy degradadas y/o fosilizadas, normalmente aisladas. 

(7) Nose observan superftebs de ruptura. 

(3) Registro de raros eventos pabosismicos, con intervalode recurrencia de 
25.000-50.000 anos. 

(9) Eventos historicos excepcbnabs V-IV MSK, pero normalmente asismicos. 

(10) Normalmente asismicos, pero pueden registrarse raramente eventos 
aisiados por debajo de 2,5 mb. 

< 0,03 m/fca 


Las malarias desaritasse enu me ran an el ordan s.iguienta: (1) [ndice Smf. ( 2 ) Indice Vi (3) Desarrollo de abanieoaluvial. (4| Extension y pandianta 
de las 6reas da pedimento. (5) Caractedsticas de I os abanicos aluviales y su integracidn an la rad da drenaje regional. (6) Prase naia y conserve- 
aidn de formas tectonicas. (7) Prase naia y registro de mpturas superficiaies. (8} Datos paleosJsmicos. (9) Datos de sismicidad histdrica. (10) Da* 
tos de sismicidad instrumental. 
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las estructuras realizadas por e l hombre {Schwinn, 1986). 
Estos cambios graduates con una duracion de miles de 
anos son mucho mas comunes que los relacionados con 
las deformaciones coslsmieas. Estos cambios sirven para 
delimitar areas de deformacidn activa (Schumm, 1986). 

Los grandes rfos que fluyen por las llanuras aluviales 
pueden sufrir avulsion como resultado de terremotos y 
movimientos de fallas. La avulsion supone el desborda- 
miento de un canal hacia otro. Un ejemplo clasico lo cons¬ 
titute el rfo Indo en Pakistan. En 1819 tuvo lugar un gran 
terremoto que produjo un levantamiento de 6 m de altu- 
ra, 16 km de ancho y 80 km de largo. Bloqueo totalmen- 
te el maxgen oriental del rfo Indo y en 1828 se iestablecid 
el flujo en el canal (Holmes, 1968). 

Un no tiende a alcanzar un estado de equilibrio (gra¬ 
ded stream), que es una condicion en la que cualquiera de 
los factores actuantes produce un desplazamiento del equi¬ 
librio en una direction que tendera a absorber el efecto del 
cambio y obtener un restablecimiento del equilibrio (Mac- 
Kin, 1948; Leopold y Maddock, 1953). Todo ello indica 
que los efectos de la deformacion, se propagan rfo arriba 
y rfo abajo. Los rfos que se han ajustado a la actividad Tec¬ 
tonica son muy numerosos (Melton, 1959). 

Se hace preciso determinar las magnitudes de la de¬ 
formacion con el fin de saber si son suficientemente rapi- 
das para que se produzca el ajuste reciente del canal 
(Schumm et al., 2000). Otro tipo de deformacion es asfs- 
tirica y puede tratarse de progiesivos levantamientos y 
subsidences (Fig. 3.19) (United States Department of 
Commerce, 1972; en Schumm et al., 2000), obtenidos para 
un determinado periodo de tiempo. 


3 . 5 . 2.1 Levantamientos, subsidence 

y terremotos en los sistemas ffuviales 

Se conocen numerosos casos, estudiados sobre todo en los 
Estados Unidos, en los que el sistema fluvial proporciona 
evidencias independientes en las que las medidas geod&i- 
cas son validas y la deformacion es real (Adams, 1980). 
La reconstruction de los perilles longitudinales de los rfos 
puede utilizarse como una expresion del levantamiento acu¬ 
ta ulado a lo largo del tiempo. Para ello pueden emplearse 
las terrazas erosivas y deposidonales. Los primeros indi- 
cios geomorfologicos de actividad tectonica pueden ser los 
modelados originados por una larga deformacidn continua, 
que modified la red de drenaje y deformo el conjunto de 
terrazas. Estas caracterfsticas contrastan con los cambios 
mas sutiles de los rfos (Schumm et al., 2000). Como con- 
secuencia de un basculamiento se pueden producir cambios 
en toda la red de drenaje. Tambidn el basculamiento con- 
tinuo puede generar erosion lateral y el desanollo de un va- 
lle asimdtrico. Los grandes lagos pueden estar situados en 
cuencas sedimentarias y se aduce que su formacion se 
debe, al menos en parte, a la actividad Tectonica. Los La¬ 
gos Titicaca y Uyuni, del Altiplano de Bolivia, se encuen- 
tran a unos 4.000 m y estan asociados con conveigencia de 
placas y levantamiento (Schumm et al., 2000). 

Los curaos fluviales de la Costa del Golfo en los Es¬ 
tados Unidos indican que los grandes rfos se ajustan mas 
rapidamente a la deformacion e incluso el levantamiento 
afecta a las inundaciones. Aguas arriba del levantamiento 
las inundaciones son mucho mis frecuentes que aguas 
abajo del mismo (Fig. 3.20). 



Mirmetros por afio 
Levantamiento Sut>sidenda 
10-15 

5-10 : . T .j 

m I-* m 




FICDRA 3.19 fAivimiantos varticales obtenidos por nivelacidn pnecisa por National Geodetic Survey (United States Department 
of Commerce, 1972). 
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F1GURA 3.20 Mapa del no Mississippi entne la ciudad 
de Arkansas y Vicksburg en e\ que se indica las ^reas 
qje no sufrieron la inundacidn de 1927 (Schumm 
etal. t 2000 ). 

Los terremotos de New Madrid tuvieron efectos sig- 
nificativos en el no Mississippi, incluso despu^s de 200 
anos sits efectos persisten. Los perfiles obtenidos del ni- 
\el maxima del canal (bankfidl) en 1880 y 1915 senalan 
un levantamiento transversal (levantamiento Lake 
Country), que se manifiesta por convexidades diferentes 
en los momentos de medida. Esta convexidad afecta a 
unas 40 millas (Russ, 1982) (Fig. 3.21). Los perfiles re- 
alizados en aguas bajas en 1880, 1976 y 1988 indican que 
de todos ellos el perfil mas bajo es el de 1880, lo que in¬ 
dica que el rfo ha erosionado. La convexidad de New Ma¬ 
drid del perfil de 1880, no se encuentra en los perfiles de 
1976 y 1988. La parte mas abrupta de los perfiles de 1976 
y 1988 se localizan aguas abajo de New Madrid. En el la, 
d perfil indica un descenso de 1,2 m en 3,2 km. Esto pue- 
de reflejar la exhumacion de un escarpe de falla en el ca¬ 
nal del rfo Mississippi. El descenso se localiza 8 km 
aguas arriba de una falla, donde se formo una cascada 
despufe del teiremoto de 7 de febrero de 1812 {Russ, 
1982). 



FlGURA 3.21 Perfiles del nivel maximo del canal (arriba) 
yetapaa medias (abajo) del no Mississippi y localization del 
levantamiento Lake County (Russ, 1962, en Schumm eft at, 
2000 ). 

3 . 5 . 2.2 Deformaciones en depositos 
coluviales y fluviales 

En zonas tectdnlcamente aetivas el perfil de las laderas 
puede estar afectado por una falla, que se manifiesta por 
un escalon (Fig. 3.1). Este cambio de gradiente trae con- 
sigo un relleno coluvial del escalon, proceso que perdura 
haste la eliminacion del escarpe. El modeJo conceptual 
de cuna se sirve del estudio de los depositos coluviales 
para interpreter la historia de una falla (Wallace, 1977). 
Los investigadores japoneses (Okada et al., 1989) deno- 
minan estructura D al conjunto de falla y eoluvion por su 
parecido con la letra. Despuds de originada la falla los de- 
tritos comienzan a rellenar el escalon, adquiriendo una 
morfologi'a decuna (Fig. 3.22). En la fotografTa enla par¬ 
te superior de los depositos de la cuna se encuentran frag- 
mentos de ceramicas posteriores al Bronce medio y 
anteriores a la dpoca Ibdrica, cronoldgicamente deben de 
situarse entre el 1200 y el 500 a.C. De todo esto se dedu¬ 
ce que ha tenido lugar una actividad Tectonica distensiva 
posterior al periodo comprendido entre 1200 y 500 anos 
a.C. (Burillo et al., 1985). 

Si despuds de la actividad Tectonica sigue un periodo 
prolongado de estebilidad desapaiece el escarpe de falla, 
la ladera alcanza un equilibrio, pudidndose desarrollar un 
suelo sobre la misma (Gutidnez et al., 1983; Gutidnez y 
Pena, 1994a) y, a su vez, el suelo puede desplazarse por 
una nueva etapa de actividad Tectonica. De nuevo, puede 
formaise una nueva cuna de deposito coluvial. La pre- 
sencia de multiples fallas indica una sene de cunas colu¬ 
viales, que se apilan en el bloque hundido de la falla. Estas 
cunas, a veces separadas por un suelo, representan etapas 
de sedimentacion que se desarrollan con posterioridad a l 
movimiento de la Mia (Fig. 3.23) (McCalpin, 1996b). Este 
modelo ha sido aplicado a decenas de fallas en el oeste de 
Estados Unidos para identificar hasta cuatro eventos de pa- 
leosismicidad (Forman et al., 1991). Se ha propuesto un 
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FIG UR A 3.22 Contact) falla- 
coluvion formando una Curia. 
Aguatdn (provincia de Teruel). 
Cordillera Ib6rica centroriental. 


modelo de facies para la sedimentacidn cn la base de un 
escarpe de faila normal (Nelson, 1992). Se diferencia la 
fades de detritos const) tuida por clastos y fragmentos de 
suelo procedentes fundamentalmente de los procesos de 
meteorizacion de la ladera superioral piano de faila. Cuan- 
do se rellena el escarpe, en la ladera predominan dope- 
wah y procesos de creep y el coluvidn depositado es de 
grano mas fmo, con mejor estiatificacidn y clasificacldn 
y mas rico en materia organiea. Estos depositor constitu- 
yen la fades de lavado (wash facies). 


En las zonas de fallas normales se reoonocen discor¬ 
dancies angulares, asoctadas a un basculamiento debido a 
arrastres sobre el piano de la faila. En las zonas basculadas 
el buzamiento de los estiatos puede incrementarse con el 
aumento de la edad y de la piofiindidad (McCalpin, 1996a). 

En Espana, cerca del pueblo de Concud, en las proxi- 
midades de la ciudad de Teruel, se desaxrolla la faila normal 
de Concud en la que se registra en los sedimentaos cuater- 
narios aflorantes del bloque hundido varios eventos de des- 
plazamiento cosfsmico (Gutidrrez et al, 2005) (Fig. 3.24). 





FIG LIRA 3.23 Esq ue mas que indlcan 
oomo las curias coluviales pueden variar 
por sucesivos des plaza mientos de faila. 
Las mamas verfcales indican suelos 
(McCalpin, 1996b). 
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El evento mas antiguo viene indicado per fallas que des- 
plazan la unidad QU2, pero no a la unidad suprayaccnte 
QU3. La defortnacion cosi'smica tuvo lugar entre 62 y 71,6 
Ka. Varios cventos mas redentes (eventos 2, 3 y 4) se re- 
quicien para formar los tres rellenos de fisuras que se ex- 
tienden en la unidad QU3. Estos rellenos dc fisuras cstan 
limit ados por superficies bien definidas y muestran dife- 
rencias muy claras en la textura y color. Las dos mas anti- 
guas tienen grandes bloques procedentes de los depositos de 
terrazas por desprendimiento de rocas (rock falls). Estos 
eventos deben ser posteriores a 62 Ka. Si ban tenido lugar 
desde 71.7 Ka al menos cualro grandes sucesos sismicos, en 
intervalo de recurrencia de esta falla ha sido inferior a 18 Ka. 
Obviamente, la escasa informacion cronologica sobre la his- 
toria paleosfsmica de la Falla de Concud no nos permite de- 
ducir la fiecuencia precisa de los grandes terremotos. 
Suponiendo que la falla con rupturas sfsmicas tiene una lon- 
git ud de unos 23 km y utilizando las relaciones empi'ricas 
de Wells y Coppersmith (1994), se pueden esperar terre¬ 
motos en esta estructura con magnitudes en torno a 6,6. 

En el area oriental de la Fosa de Jiloca (Capote et al., 
1981; Gutidrrez et al., 1983a y b; Gutierrez et al., 2005) 
(Fig. 3.25) sesitfian un conjunto de fallas, que indican una 


tectonica reciente. En la region de Rubielos de C^rida aflo- 
ran formaciones carbonatadas que quedan compartimen- 
tadas por rellenos de valle de direocidn N-S. Estas 
depresiones alargadas han sido interpretadas como valles 
tectonicos (Fig. 3.25) (Gutierrez et al., 1983a), generados 
por la actividad cuaternaria de un si sterna dominante de 
fallas sint&icas normales y otro accesorio de antit^ticas 
norm ales (Capote et al., 1981), oblicuas a las Mas prin- 
cipales de direocion NW-SE (Falla Palomera, Fig. 3.26) 
que definen el rnargen oriental de la Semifosa de Jiloca. 
Estas fosas estrechas tienen menos de 4 km de largo y su 
anchura varfa entre 100 y 800 m. Por lo general, el perfil 
de las laderas rocosas en el rnargen de los valles tectoni¬ 
cos muestra un pequenoescarpe enel contacto con los re¬ 
llenos del valle, cuya altura no suele superar el metro. 

En una cantera para aridos localizada unos 2 km al NW 
de Rubielos de Cgrida y excavada en 1980 (Fig. 3.1), se 
observa un piano de falla con brechas de falla cementadas 
por carbonates. En su superficie se reconocen espejos, es- 
trias, acanaladuras con longitudes de onda relativamente 
anchas. La falla desplaza 50 cm el regosol calcareo exis- 
tente en la ladera de materiales jurasicos y sobre los co- 
luviones. No es un escarpe fresco pero hay un cambio de 
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FIG LIRA 3.34 Secciones transversales de la Falla de Concud en el diea de la Estacidn de los Banos (Teruel) e interpietacion 
pa I eos is mica de 10$ sedimentos pleistocenes (Gutierrez el a/, , 2005). 
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FIG URA 1,25 Mapa geomorfoldgico de los valles 
tectonicos de Rubielos de la Cerida* localizados en el 
maigen noreste de la Semifosa del JBoca. 1: frentes 
de cuesta en calizas mesozoicas. 2: mesas en 
oonglomerados paleogenos. 3: mesas en arenas y 
cyavas miocenas. 4: superficie de aplanamiento 
mioceno. 5: superficie fundamental de la Cordillera 
berica, 6,7 y 8: superficies de corrositin superior, 
media e inferior. 9 y 10: nicies de glacis inferior y 
Superior 11: escarpe de falla. 12: abanioo aluvial. 

13: fondode valle. 14: divisoriade aguas. 15: dolina 
(Gutierrez et &L 2005). 



FIG URA 3.26 \telle teotdnico 
cuyos lellenos del Cuatemario 
superior est4n en contacto por 
fallas normales son las 
formaciones jur£sicas. En ta 
msyoria del tiazado de falla se 
reconoce un escaldn, que 
corresponds a saltos de falla 
hferiores at metro. Regitin de 
Rubielos de la C£rida (provincia 
de Teruel), margen noreste de la 
Semifosa del Jiloca. Cordillera 
Iberica centroriental. 
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pendiente de la ladera de 22® a 30° aproximadamente. La 
secuencia coluvial esta cementada y su buzamiento es de 
10°, practicamente paralelo a la superficie topografica. 
Este conjunto de materiales detrfticos estan estratificados 
y se interpretan como sheetwash derivado de la ladera ju¬ 
ra sica. No se reconocen curias o discordances indicado- 
ras de episodios cosfcmicos. 

Se han recogido fragmentos de carbon vegetal, situa- 
dos a 2,1 y 7,9 pordebajo de la superficie. La edad de las 
muestras ha sido obtenida por |4 C. La mas redente pro- 
porciona una edad de 43.070 + 1.200 BP y la mas antigua 
>48.500 BP, ya que supera el alcance del mdtodo (Gu- 
nerrcz et al, 2005). Con la edad de la primera muestra se 
obtiene una veloddad de deslizamiento vertical entre 0,05 
y 0,07 mm/aho. Esta dfra sugiere un movimiento lento de 
la falla y con ella no se esperan terremotos de magnitu¬ 
des mayores de 5,6 (Wells y Coppersmith, 1994; Ander¬ 
son et al, 1996; Villamayor y Berryman, 1999). 

Hasta ahora se han analizado los movimientos en la 
vertical pero en un rfo son importantes los desplaza- 
mientos laterales del canal, que dan lugar a valles asl- 
metricos. Esta asimetria puede estar reladonada con 
influences tectonicas. 

Los cursos fluviales en semifosas estan afectados por 
un basculamiento activo y presentan un desplazamiento 
hacia la falla (Fig. 3.27) (Leeder y Gawthorpe, 1987). Le- 
eder y Alexander (1987) sehalan que en la Uanura de 
inundacion del Rio Madison se observan restos de mean- 
dros en forma de media luna con eoncavidad hacia la po- 
sicion actual del rfo (Fig. 3.28). La cantidad total de 
migracidn del r/o es de 1.600 m, a partir de 7.000 BP, se- 
gun las dataciones realizadas, lo que indica un desplaza¬ 
miento medio de 23 cm/ano. Segun estos autores, la deriva 
se debe a un basculamiento y este es conforme con la con- 
cavidad hacia el noreste de los meandros abandonados. 



FIGURA 3.27 Geomorfologia de una semifosa. Se observa 
que el canal active se ha desplazado per basculamiento hacia 
el escarpe de la falla activa (Leeder y Gawthorpe, 1967). 



FIGURA. 3.28 Cinturan de meandros asimetricos y deriva 
lateral del Rfo Madison, al sur del Lago Hebden (modifeada 
por Schumm et a/., (2000) de la figure de Leeder y Alexander, 
1987). 

El curso bajo del Rio Indo en Pakistan presenta nu- 
merosos sistemas de Canutes y amplias llanuras aluviales 
sobre las que discurien antiguos cursos fluviales. Los rfos 
cambian desde trenzados (braided) a anastomosados o me- 
andriformes cuando atraviesan diferentes estructuras apa- 
rentetnente activas (Fig. 3.29). El rio ha sufrido numerosas 
avulsion es a travds de la Uanura de inundacion en tiem- 
pos recientes. Las zonas en las que la avulsion es mas fre- 
cuente estan prdximas a los aeddentes tectonicos mas 
importantes {Jorgensen et al., 1993). 

Las terrazas fluviales son muy posiblemente las mor- 
fologCas mas utilizadas para detectar y medir la actividad 
Tectonica durante el Pleistoceno. Las terra zas son planas* 



FIGURA 3.29 Esquema que indica la leladdn del perfil del 
valle del Indo y el tipo de canales con la teetdnica. Los 
Cambios de pendiente est£n exage rados en lafigura 
(Jorgensen etat. f 1993). 
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de tal modo que los esearpes de falla se preservan facil- 
mcnte. Si una falla oorta a una terraza, la edad de la falla 
es posterior al deposito (Fig. 3.30); por el oontrario, si una 
falla no corta a la terraza, feta es posterior a la falla. Cuan- 
do se produce un abombamiento (Fig. 3.31) en las zonas 
deprimidas tiene lugar sedimentation, mientras en las zo¬ 
nas elevadas los rfos inciden. La sedimentacidn e incisidn 
son procesos que tienden a alcanzar el perfil de equilibrio. 
La morfologia de las terrazas dcformadas indica el carac- 
ter de la deformacidn. Por este motivo, se ban utilizado los 
perfiles longitudinales de las terrazas para detectar la de¬ 
formation {Bullard y Lettis, 1993). Tambidn las terrazas la- 
custres deformadas indican actividad isostatica y Tectdnica. 
B ejemplo mas basico es el de las deformaciones de las 
terrazas del Lago Bonneville, en Utah (Crittenden, 1963). 

Los (rentes montahosos de las zonas aridas y semiaridas 
se caracterizan por el desanollo de abanicos aluviales. Si 


Dsspta^irniefltosdftbtewaffl i:H=3S&ptas V = ei - - 

tesfriazairiMitoe da fe feima it H- 329 pits V= 49 pfes 



Oa^plaiairiSfilMd&lalefraa Y-41 pies 

bqbavMm d* la tenaza W 221 pta V =3 
Da^fajafnantosda la teiras IQ-3-puss VM2pto& 
da la terraza Vt H=40ptes V - 5 ptas 

* 
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FIG UR A 3.30 Bloque diagrams de las terrazas fl uviales 
desplazadas en la desembocadura de Waiohine Gorge, Nueva 
Zelanda: (I = terraza m£s antigua; VI = terraza mas joven) 

(H = cantidad en pies de movimiento horizontal de la falla; 

V = cantidad en pies de movimiento horizontal). La long it ud 
de la falla en el diagrams es de 0,8 km (Stevens* 1974). 



FIG UR A 3.31 2bnas de degradacion y agradacidn 
asociadas con abombamiento y fallas (Schumm &t a/. p 2000). 


la vdocidad de levantamiento de un frente montanoso tie¬ 
ne valores relativaniente altos de S^y Vp indican velocida- 
des de levantamiento relativamente bajas de la actividad del 
frente montanoso (Keller y Pinter, 1996). La situacidn es 
mas compleja si se produce un basculamiento del abanioo 
aluviai. Si el abanioobascula mas aliade unapendiente um- 
bral (threshold), entonces se produce un e ncajamiento en el 
mismo y se general! un nuevo segmento de abanioo lejos 
del frente montanoso (Fig. 3.32). En el estudio de los aba¬ 
nicos aluviales del Valle de la Muerte se indica que el bas- 
culamiento produce abanicos segmentados (Hooke, 1972). 


(a) (a) 



FIG UR A. 3.32 Morfologia de abanicos aluviales, (A) Los 
segmentos del abanioo se sltuan pidximos al frente montanoso 
y estan asociados con un levantamiento activo. (B) Los 
segmentos m£s jovenes se alejan del frente montanoso y 
estan relacionados con eiosidn del bloque montanoso 
bastante masque con un levantamiento (Bull, 1977b). 

3 . 5.23 Deformaciones en ambientes 
litorales y lacustres 

Las formas del relieve litorales son fitiles para estudiarlas 
deformaciones tectonicas, debido a que el nivel del mar 
constituye un nivel de referenda y, con frecuencia, es po- 
sible determinar la edad de los modelados litorales (Ke¬ 
ller y Pinter, 1996). A escala global, el nivel del mar ha 
permanecido aproximadamente constante desde hace 
unos 6.000 ahos, de modo que los desplazamientos pue- 
den calcularse con respecto al nivel actual del mar. 

A lo largo de las costas en emersion limitadas por arre- 
cifes coral inos, el levantamiento del nivel del mar y los 
arrecifes son erosionados por la action de las olas (Chap¬ 
pell, 1974). La forma de las plataformas resultantes de- 
pende de la geometrfa del arrecife, de su orientaci6n 
respecto a las olas y del tiempo que transcurre entre los 
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sucesivos eventos de levantamiento. La magnitud del le- 
vantam lento durante sucesivos eventos sfsmicos puede ob- 
fcnerse facilmente a partir de las alturas de los bancos 
(benches) y socavones (notches) (Figs. 3.33 y 3.34) con 
respecto a ios rasgos analogos que se forman en la Ifnea 
actual de raarea alta. La presencia de corales que coloni- 
zan las bancos y socavones proporciona una forma rapi- 
da de datacion (Burbank y Anderson, 2001). 

Las costas de erosion presentan una plataforma de 
abrasion, amplia, de superfide plana y con un acantilado 
en el lado de tierra. Cuando la costa se levanta se genera 
una plataforma de abrasion colgada o rasa (Hernandez-Pa¬ 
checo, 1950). La superficie de la rasa puede tener sedi¬ 


ment os detnticos y fosiles, con los que se pueden efectuar 
datadones. Sucesivos impulses de levantamiento originan 
una escalera de rasas, que alcanzan un gran desarrollo en 
la costa cantabrica espanola, Almeria, la Peninsula de Huon 
(Nueva Guinea) y en el sur del Peru (Fig. 3.4). 

Es frecuente que las fallas corten una terraza mari¬ 
na. En este caso, el movimiento de la fa l la es posterior a 
la edad de la terraza. Estas morfologfas pueden correla- 
cionarse a lo largo de grandes distances. Las variaciones 
en la altura de la terraza indican modiftcaciones en la tasa 
de levantamiento. A lo largo de la costa atlantica de Es- 
tados Unidos un mismo nivel varia en altura desde mc- 
nos de 50 m hasta unos 100 m, lo que refleja un rebote 


FlCt'RA 3.33 Raya levantada 
probablemente por la actividad 
3 'smica del terremoto de 27 de 
maizo de 1964. Valdez Fjord 
(Alaaka). Foto F. Gutierrez. 



FIGLiRA 3.34 Socavbrt 
(notche) levantado, debido 
posiblemente a la actividad del 
ter re mota de 27 de marzo de 
1964. Valdez Fjord (Alaska). Foto 
F Gutierrez. 
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postglacial que ha emigrado hacia el node durante los ul- 
timos 18.000 anos (Winker y Howard, 1977). En Espa- 
na, la distribucidn altimctrica de las terrazas marinas de 
los estadios isotdpicos 5e y 5c a lo largo de la costa del 
Estrecho de Gibraltar, des.de Cadiz hasta Malaga, revela 
un a bomba mien to simdtrico de la Ifnea de costa con un 
maxi mo de +19 m en Tarifa y mfnimos de ± l en las zo- 
nas de Cadiz y Malaga (Zazo et al ., 1999b). Ademas, 
estos mismos nivcles se encuentran diferencialmente ele- 
vados enla interseccidn de las fallas mas importantes con 
la Khea de costa, mostrando saltos de hasta 6 m e indi- 
candonos su actividad durante los ultimos aproximada- 
mente 95.000 ahos. 

Recientemente se ha realizado un estudio prelimi nar 
relacionado con la construccion del Tunel subacuatico de 
Gibraltar, que une Europa y Africa (Silva et al ., 2006). 
Los criterios para evaluar la actividad de las fallas han 
ado la sismicidad, fallas superficiales, Geomorfologta de 


trazas de fella, identificacidn de fracturas paleosfsmicas 
y evaluation de las velocidades de levantamiento en seg- 
mentos de la costa. El trabajo lleva a cabo una cartogra- 
fTa detallada (Fig. 3.35). Senalanque la fella en direction 
(NE-SW) de Cabo de Gracia puede ser catalogada como 
activa durante al menos los ultimos 128 Ka BP y es pro¬ 
bable que haya producido eventos moderados con inci- 
dencia relevante en la antigua ciudad romana de Baelo 
Claudia (Fig. 3.11). 

Tambien para el estudio de la deformacidn se analizan 
la position de las lfneas de costa de los lagos, despuds de 
que han sufrido un rebote isostalico, oomo en los lagos 
Bonneville (Crittenden, 1963) y Lahontan (Hanks y Wa¬ 
llace, 1985). En zonas de Tectdnica activa, como el Mar 
Muerto, los depositors holocenos de abanico-delta (fan-del¬ 
ta) aparecen fuertemente deformados (Fig. 3.36) (Galit et 
al., 1995) y se reconocen sistemas de fallas sintdticas y an- 
titdticas. 
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FIG UR A 3,35 Mapa piloto de las fallas activas dal area de Bolonia. Los datos de elevacidn enmarcados indican la allura 
actual de los depositee por encima del nivel del mar, que pertenecen a sub eta pas isotopicas del oxigeno: 5e (techo), Sc (medio) 
y5a (muio) (Silva at., 2006). 
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F1GL1RA 3.36 Ffembla quo 
hcide en depositos haloes nos de 
ui aba nice-delta, deformados por 
LTi conjunto de fallas normales. 
Nahal Darga, Mar Muerto (Israel). 



Riesgo sismico 

Los terremotos se Localizan preferentemente a lo largo de 
los indigenes de las placas litosffiricas (Fig. 2.4), tanto en 
zonas distensivas como en areas conveigentes, aunque en 
estas filtimas es donde la energfa liberada es mayor y, por 
consiguiente, los terremotos mas catastrdficos se localizan 
en las zonas de colision intercontinental, como la region 
euroasiatica, y en las areas de convergence de placas li- 
tosfSricas continentales y oceanicas, tal como el cinturon 
drcumpacffico- 

La Fig. 3.37 precisa los factores que convergen en el 
riesgo sismico (seismic risk) (Panizza, 1991; Castaldini y 
Panizza, 2005). La peligrosidad sis mica (seismic hazard) 
estaasodada a las caraeterfsticas del tenemoto (magnitud, 
aceleracidn del lerreno, hipocentro, mecanismo, etc.) y a 
las sismotectdnicas (sismiddad, geologta y Tectdnica). La 
susceptibilidad sfsmica se refiere a factores geoldgicos, 
morfologicos e hidrologicos. Las caraeterfsticas geomor- 
fologicas mas importantes que pueden condicionar la sus¬ 
ceptibilidad sfsmica son el angulo de la ladera, los detritos, 
formas, laderas degradadas, paleodeslizamientos y cavi- 
dades subterraneas. La vulnerabilidad territorial refine el 
conjimto de la poblacion, construcciones, infraestructura, 
actividad economica, organizacion social y programas 
eventuates de expansion de un determinadoterritorio (Pa¬ 
nizza, 1988). 

Un aspecto es el tamano y freeuenda de los terremo¬ 
tos y de los temblores asociados (peligrosidad sfsmica). 
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FJGURA 3.37 Factores que convergen en la definioidn de 
riesgo sismico (Panizza, 1991). 


mientras que los muertos, danos a la propiedad causados 
por el tenemoto, constituyen otro aspecto (riesgo sfsmi- 
co). El producto de la peligrosidad sfsmica por la vulne¬ 
rabilidad constituye el riesgo sismico, en el que dste no 
depende de las caraeterfsticas del tenemoto (peligrosidad) 
sino que tambidninfluye basicamente la vulnerabilidad de 
una comunidad y de sus bienes a los temblores de tierra, 
deslizamientos y tsunamis desencadenados por el sismo. 

Los terremotos se diferencian por su intensidad, a tra- 
v& de la Escala de Mercalli, modificada por Wood y Neu¬ 
mann (1931) (Intensidad MME,Tabla 3.3). En Europa se 
utiliza desde 1964 la escala MSK (Medveded, Sponheur 
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TABLA 3.3 Escala de Mercalli de intensidad da tos terremotos y aquivalancias con la 

escala da Richter (Bryant, 1991). 


Escala 

Intensidad 

Desc ripe ion dal efecto 

Ac el era cion 
maxima en 
mm/seg ? 

Equivalente* 
Escala Richter 

\ 

Instrumental 

Detectado solo en sismfrgrafos. 

< to 


II 

Muy deb il 

Lo slenten aigunas personas. 

<25 


III 

Debil 

SentkJo por toda la gente; como el ruido de un gran 
cami6n. 

<50 

< 4.2 

IV 

Mode rad o 

Sentido por los caminantes; objetos caidos de estantes. 

< 100 


V 

Debifmente fuerte 

Las personas se despiertan; suenan las campanas de la 
iglesia. 

<250 

<4.8 

VI 

Fuerte 

Balanceos en los arboles; oscilan objetos colgados; 
objetos caen de los estantes. 

< 500 

< 5.4 

VII 

Muy fuerte 

Alarma tigera; paredes se agrietan; cae elenyesado. 

< 1.000 

< 6.1 

VIII 

Destructive 

Movimlento de coches Incontrolable; caen chimeneas y 
fracturas en paredes; danos en edificios mal construidos. 

< 2.500 


IX 

Ruinoso 

Colapso de aigunas casas; grletas en el terreno; 
canalizaciones subterraneas rotas. 

<5.000 

<6.9 

X 

Desastroso 

Gran cantidad de grietas; muchos edificios destruidos; 
licuef ace ton y extensos deslizamientos. 

<7.500 

<7.3 

XI 

Muy desastroso 

Colapso de la mayorfa de edificios y puentes; carreteras, 
ferrocarriles, canerias y cables destruidos; 
desencadenamiento general de otros riesgos. 

<9.800 

< 8.1 

XII 

Catastrdfico 

Destmccion total; arboles caidos; suelo levantado y 
ondulado. 

>9.800 

> 8.1 


y Kamik, 1965), basicamente equivalente a la escala MME 
y mas recientemente las denotninadas European Macro - 
seismic Scales (Escala EMS), que se revisan cada 6 altos. 
La intensidad es una medida subjetiva de la fuerza de un 
terremoto. Diferencia doce clases basadas fundamental- 
mente en sus efectos a las personas y constraociones. La 
intensidad de un terremoto depende de la distancia al epi- 
centro, aceleracidn, periodo, duracion, ainptitud de las on- 
das sismicas, tipo de terreno, nivel freatico, tipo y calidad 
de la construccidn. Esta basado en observaciones y entre- 
vistas {Costa y Baker, 1981). La magnitud es una medi¬ 
da objetiva detenninada experimentalmente y calculada a 
partir de la cantidad de energia liberada por un terremo¬ 
to. La gradacidn mas frecuente de una magnitud es la Es¬ 
cala de Richter (Tabla 3.4), inicialmente calibrada para el 
suroeste de Estados Unidos mediante un sismografo de 
torsion (Wood-Anderson), aunque desde mediados del si- 
glo xx se generalizo y amplio a todas las regiones del pla- 
neta. Richter tuvo en cuenta la disminucidn de la amplitud 
con el aumento de la distancia al terremoto (Yeats et al., 
1997). La Escala de Richter tiene mas de nueve ordenes 
de magnitud. La relacion entre la magnitud e intensidad 
aparece reflejada en las tablas 3.3 y 3.5. Cada ano tienen 


lugarmas de un millon de terremotos. El ndmero de sis- 
mos de diferente magnitud que acaecen cada ano consti- 
tuye la frecuencia y esta expresada en la Tabla 3.5. Los 
terremotos granules alcanzan una magnitud de 8 o mas, 
los principales se encuentran entre 7,0-7,9 y los fuertes 
estan entre 6,0-6,9. El terremoto mas grande que ha teni- 
do lugar fue el del norte de Chile de i960, con magnitud 
de 9,5, 5.700 muertos, destruyd 58.000 casas y dejo sin 
hogar a dos milloncs de personas (McGuire et ah, 2004). 
Chapron & al ., (2006), a partir de investigaciones en cuen- 
cas marinas, calculan que los movimientos oosfsmioos del 
terremoto de Chile de I960 produjeron en el norte de la 
Patagonia el desencadenamiento de 187 X 10 6 nr de se- 
dimentos marinos. 

Las fiierzas tectonicas deforman la Tierra elasticamente 
y se almacena la energia de deformacion en los bloques 
corticales. Estas fuerzas se liberan al pioducirse un des- 
plazamiento entre bloques a lo largo de una falla, crean- 
do o aumentando un desplazamiento. Esta teorfa del 
relwte elastico es la mas aceptada y la propuso el geolo¬ 
go estadounidense Henry F. Reid en 1906, a rafz del te- 
rremoto de San Francisco. Los terremotos se producen 
cuando se sobrepasa la resistencia de las rocas y la Mc- 
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TABLA 3.4 Equivalentes de energia de terremotos comparadoa con la 
Eacala Richter. Fuenter. California Division of Mines and Geology 
(en Costa y Baker, 1981). 


Magnitud del 
terremoto 

Equivalent# TNT 

Ejemplo 

1.0 

0,17 Kg 


1.5 

0,9 Kg 


2.0 

5,9 Kg 


2.5 

28 Kg 


3.0 

179 Kg 


3.5 

450 Kg 


4.0 

5 r 5 Tm 


4.5 

29 Tm 

Denver, Col., 1965 

5.0 

181 Tm 


5.3 

455 Tm 

San Francisco, 1957 

5.5 

910 Tm 


6.0 

5,7 x 10 3 Tm 


6.3 

14,4 X 10 3 Tm 

Long Beach, Cal., 1933 

6.5 

28,7 X 10 3 Tm 

San Fernando, Cal., 1971 

7.0 

181 Xltf'Tm 


7.1 

228 x 10* Tm 

El Centro, Cal., 1940 

7.5 

910 X 10* Tm 


7.7 

t.811 X10 3 Tm 

Kern County, Cal. f 1962 

8.0 

5.706 x10 3 Tm 


8.2 

11421 x 10 3 Tm 

San Francisco, Cal., 1906 

8.5 

28.711 X 10 3 Tm 

Anchorage, Alaska, 1964 

9.0 

181.999 XlO 3 Tm 



TABLA 3.5 Relacion aproximada entre magnitud y frecuencia de terremotos 
(United States Geological Survey, 1974). 


Magnitud 

tncidencia anual 
esperada 

Area afectada 
fkm*J 

Distancia de 
perce pcion I km} 

Intensidad 
jescala modificada 
de Mercaili) 

3.0-3.9 

49.000 

1.940 

25 

114II 

4.0-4.9 

6l200 

&850 

50 

IV-V 

5.0-5.9 

800 

38.850 

110 

Vl-VII 

6.0-6.9 

120 

165.350 

200 

VII-VIII 

7.0-7.9 

18 

518.000 

400 

IX-X 

8.0-8.9 

1 

2072.000 

725 

xi-xii 
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cion; entonces esa deformaddn elastica acumulada en una 
fella se libera en la corteza y manto superior. El hipocen- 
tro es donde la eneigfa se transforma en ondas elaslicas o 
a'stnicas y su proyeoddn en la superficie se denomina epi¬ 
centre. 

Las vibraciones superficiales generadas por la erergia 
trasmitida por las ondas sfemicas oonstituyen la peligre- 
adad sfsmica y cuando a fectan al hombre y sus propie - 
dades tiene lugar el riesgo sfemico. Se estima que los 
muertos producidos por teriemotos durante el siglo xx 
son alrededor de dos millones. La Tabla 3.6 indica aque- 
Uos teriemotos catastroficos con mas de 50.000 muertos, 
documentados historicamentc (McGuire et al ., 2004). 
Una amplia relacidn de grandes y pequenos teiremotos 
historicos con su fecha, magnitud, nombie, localization, 
tipo, nombre de la fella y referenda se incluye en el apdn- 
dice de Yeats et al. (1997). El CRED {Centre for Research 


on the Epidemiology of Disasters) estimo que durante la 
ddcada de 1990, los teriemotos causaron la muerte de 
100.000 personas y afcctaron a un total de 14 millones. 
Calculan que las pfrdidas economicas fueron de 215.000 
millones de dolares, despuds de los danos por inundacio- 
nes. Asociados a los teiremotos se tienen fendmenos pe- 
ligrosos, como temblores, sacudidas del terreno, 
licuefaccidn, deslizamientos, tsunamis y fuegos. Todos 
ellos incluyen a los desencadenados por los sismos y, por 
consiguiente, participan del riesgo sismico. 

Iberia es una pequena placa Tectdnica situada entie Eu¬ 
rasia y Africa en el extiemo occidental del cinturon alpi- 
no. Durante la orogenia alpina se originaren los Pirineos 
entre Eurasia e Iberia y las Bdricas entie Iberia y Africa. 
Se puede considerar que la Peninsula Ibdrica se encuen- 
tra en el interior de una placa movil y que por lo tanto las 
fellas activas presentaran tasas de deslizamiento modera- 


TABLA 3.6 Teiremotos catastroficos: > 50.000 muertos documentados historicamente (McGuire, 2004). 


Lugar 

Ano 

Muertos 

Magnitud, comentarios 

Ardabil, Iran 

393 

150.000 


Ha Lab (Aleppo), Stria 

1138 

230.000 

7.5 

Sicilia, Asia Manor 

1268 

60.000 


Golf o de Chihli (Bo Hai) China 

1290 

100.000 


Hongtong, Shanxi, China 

1303 

200.000 

8.0 

Hua Xian, Shaanxi, China 

1556 

830.000 

~8, muchos muertos en loess 

Samaxi (Shemakha), Azerbaijan 

1667 

80.000 


Sicilia, Italia 

1693 

60.000 


Tabriz, Iran 

1727 

77.000 


Lisboa (Portugal) 

1755 

70.000 

8l 7, y gran tsunami 

Iran 

1780 

200.000 


Calabria, Italia 

1783 

50.000 


Messina, Italia 

1908 

70.000-100.000 

7.2, tambi£n muertos por tsunami 

Haiyuan, Ningxia, China 

1920 

200.000 

8l 6, fracturas principales y deslizamientos 

Kanfo, Tokio, Japon 

1923 

143.000 

7.9, gran fuego en Tokio 

Tsinghai (Qinghai), China 

1927 

200.000 

7.9, grandes fracturas. 40.912 muertos 

Gansu (Kansu), China 

1932 

70.000 

7.6 

Quetta, Pakistan 

1935 

30.000-60.000 

7.5, Quetta casi complete me nte destruida 

Ashgabat, Turkmenistan 

1948 

110.000 

7.3 

Norte PeriJi 

1970 

66.000 

7.9, Mt. Huascaran, gran deslizamiento de rocas, 
inundacbnes, danos por 530.000 dolares 

Tangshan, Hebei, China 

1976 

255.000 (oficiales) 

7.5, los muertos pueden ser 655.000 

Iran 

1990 

50.000 

7.7, deslizamientos 
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das (<l mm/ano) y los terremotos resultantes tendran un 
intervalo de recunencia del orden de 10 3 - 10 s anos (San¬ 
ta nach, 2001). 

Los terremotos historicos destructivos con i mens id ad 
mayor de ix, desde el siglo xiv se enumcran en la Tabla 
3.7. LI terremoto mas destructivo ha sido el de Arenas del 
Rey (provincia de Granada), que tuvo lugar el 25 de di- 
dembre de 1884 y produjo 750-900 muertos, 2.000 heri- 
dos y mas de 2.000 easas danadas (Fouqud et ah, 1889; 
Lopez Arroyo et ah, 1981; entre otros). Tambidn fue may 
catastrdfico el terremoto de Tonevieja (provincia de Ali¬ 
cante) de 1829, en el que perdieron la vida unas 400 per¬ 
sonas y destruyd varias poblaciones (Rodriguez de la 
Torre, 1884). Los terremotos destructivos han producido 
el colapso de edificios, agrietamiento del suelo, licuefec- 
cidn, desencadenamiento de movimientos de masa y otros 
efeetos. 

La distribucion de la actividad sismica en Espana se 
conoentra en las Cordilleras Bdticas, sur y sureste (Anda- 
lucfa, Murcia y Alicante), Pirineos y las Cadenas Costero 
Catalanas. Excepto dos terremotos profundos en la pro¬ 
vincia de Granada, los focos s/smicos son superficiales 
(Capote, 1997). 

La Fig. 3.38 senala los grandes terremotos historicos 
espanoles situados sobre un bosquejo neotectonico de la 
fbnlnsula Ib&ica. En dl se sitiian y diferencian por su in- 
tensidad los epicentres, correspondientes a los 15 tene¬ 


motos mas importantes segfin el autor. La observacidn de 
la Fig. 3.38 pone de manifesto que los 15 terremotos de 
mayor intensidad se han producido por un fella sismoge- 
ndtica distinta (Santanach, 2001). De los estudios llevados 
a cabo sobre la sismicidad en Espana podemos conside¬ 
rs que Espana es un pals de actividad sismica moderada 
(Hernandez-Enrile et ah, 2001). 

Muchas de las muertes y danos producidos por un te¬ 
rremoto son fiincion de la vulnerabilldad de los edifi¬ 
cios. Las causas son muy variadas: paredes de los 
edificios demasiado alias o muy delgadas para su altura; 
hormigones con escaso o mal cemento; tones y chime- 
neas oonstruidas en edificios de baja altura, que se des- 
truyen cuando colapsan las construcciones pequenas; 
calles estrechas que se bloquean por catdas de materiales; 
etc. Los edificios y otras estiucturas vibran con frecuen- 
cias diferentes dependiendo de la composicion, forma y 
tamano de las estructuras. Si vibran con la misma fre- 
cuencia, las oscilaciones de las estiucturas se refuerzan, 
produciendo grandes danos (Costa y Baker, 1981; 
McGuire et ah, 2004). En Espana toda la Normativa para 
la constmocidn sismorresistente se encuentra codificada 
en las denominadas Normas de Constnrocion Sismorre- 
sistentes NCSE-94 y NCSE-02, que ademas ofrecen ma- 
pas de peligrosidad sismica, basados en la aceleracidn 
horizontal del terreno, codificada para cada municipio es- 
panol en los anexos de estas normativas (AE-88,1996). 
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FlGURA 3.38 Los grandes terremotos histdricos espanoles situados sobre on esquema neotectonico de la Peninsula Iberica 
(Santanach, 2001). 
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TABLA 3.7 Terremotos hrstorrcos destructives en Espaha, con intensidad IX o mayor an al epicentre, desde 
al sigb xtv (segun Capote, 1997; Martinez, 2001; Santanach, 2001). 


A no 

Epics ntro 

Intsnstdad 

Magnitud 

M us rios/Comentarios 

1373 

1. Viella (Lersda) 

VIII-SX 


Movimientos de rocas, colaps os de torres y castilbs 
y vfctimas sin cuantvfkar. Danes en Barcelona (grade VI). 

1396 

2 Tabernes 
(Valence) 

IX 


Fortalezas y puentes hundidos, centenares de casas destruidas, 
desprendimientos, grietas, alteracbn de manantiales. 

1427 

3. Glot (Gerona) 

VIII-IX 



1427 

4. Amer (Gerona) 

VI IE -IX 



1428 

E Qy era lbs (Gerona) 

IX-X 


800 muertos. Danes importantes en iglesias y castilbs, 
muchas viviendas danadas, grandes grietas en el suelo. 

1431 

6. Atarfe (Granada) 

IX 


Se cuartean torres y mezquitas, cae parte del muro de la 
Alhambra. 

1504 

7. Carmona (Sevilla) 

IX 


100 muertos. Destruccbn en murallas, hundimientos de 
bovedas de temples, danos en muchas cases, desllzamlentos, 
grietas, cambio en regimen de aguas. Licuefaccbn en Sevilla. 

1518 

8. Vera (Almeria) 

IX-X 


165 muertos. Destruccbn de foda la ciudad, se reconstruye en 
otro emplazamiento, danos en fortalezas. 

1522 

9. Almeria 

IX 


Mas de 2.500 muertos. Almeria completamente destruida, 
devastadas 80 poblacbnes, puerto arruinado, tsunami, 
considerado tan importante como el de Lisboa. 

1531 

10. Baza (Granada) 

IX 


310 muertos. Baza y Benamaurel (Granada) practicemente 
destruidos. 

1645 

11. AEcoy (Alicante) 

IX 


Cayeron casas enteras, a I igual que en Mure de Alcoy. 

1680 

12. Alhaurin el 

Grande (Malaga) 

IX 

6,8-7,4 

Solo en Malaga 200 muertos y 250 heridos. Destruccbn 
alcazaba, 852 casas destruidas y 1250 danadas. Variacion en el 
caudal de las fuentes. 

1748 

13. Montesa 
(Valencia) 

IX 


38 muertos. Destruyd bs puebbs de Montesa, Sellent y 
Estubeny. 

1756 

14. SO Cabo de San 
Vicente 

VIII 


61 muertos por tembbres de tierra y 1.214 ahogados por las 
olas del tsuna mi. Danos en ei centro y sur de la Peninsula. 
Pdrdidas por valor actual de 763 milbnes de euros. 

1804 

15. Dallas (Almeria) 

IX 


150-200 muertos. Hundidas iglesias y torres de fortalezas, 
verbs centenares de cases destruidas, rdplicas durante siete 
meses. 

1806 

16. Pinos Puente 
(Granada) 

VIII-IX 


12 muertos, 94 casas arruinadas, 1.110 quebrantadas y 118 
sin dano. Grietas en el terreno. 

1829 

17. Torre vieja 
(Alicante) 

X 

6,9 

399 muertos, 388 heridos. Unas 2.900 casas destruidas y mas 
de 2.000 danadas. Meses con replicas, grietas en sueb y 
cambb en rdgimen de aguas. 

1884 

18. Arenas de Rey 
(Granada) 

IX 

6,5-6,7 

750-900 muertos, unos 2.000 heridos. Unas 1.000 cases 
destruidas y unas 17.000 danadas. Deslizamientos, grietas, 
Icuefaccbn, alteracbn en aguas, replicas fuertes durante un a no. 

1956 

19. Albolote 
(Granada) 

VIII 

5,0 

11 muertos, 7 casas destruidas, 50 ruinosas, 300 inhabitables, 
350 sufrieron grietas, 4 de los muertos fueron causados por 
un deslizamiento de tierras. 

1969 

20. SO Gabo de San 
Vicente 


7,3 

4 muertos por el panico, ligero tsunami. La intensidad sentida 
tue de VII. Algunos danos en la Provincia de Huelva. 
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Las sacudidas del terreno debidas a fuerzas compresi- 
vas y distensivas conducen al agrietamiento y separation 
del terreno destruyendo la cimentacion, como conse¬ 
cuencia de desplazamientos horizontales y verticals, a 
voces de varios metros. En el terremoto de San Francis- 
co de 1906 se midi cron desplazamientos horizontales de 
6,4 m y de 15 m en la vertical en el terremoto de 1899 de 
Yakutat Bay (Alaska) (Plafker et al., 1978). En materia¬ 
ls no consolidados las vibraciones son mayores que en 
las rocas. Esto explica que durante el terremoto de San 
Francisco de 1906, las edificios mas danados se loealizan 
en lodos con rellenos artificiales poco compactados, zo- 
nas pantanosas y depositor fluviales (Fig. 3.39), mientras 
que en el substrato rocoso la intensidad es ddbil (Bor- 
cherdt, 1975). 

Como consecuencia de las vibraciones y sacudidas 
durante el terremoto, los sedimentos no consolidados 
incrementan su compactacion. En el terremoto de San 
Francisco, la suhsidencia generada por la disminucidn de 
volumen fue en algunas partes de 0,6 m y de 1,8 m durante 
el terremoto de Alaska de 1964. Estos asentamientos di- 
terenciales pueden causar graves danos enestructuras por 
el proceso de compactacidn *s£smica>> (Costa y Baker, 
1981). 

Conanterioridad se ha indicado que los temblores sts- 
mioos del terreno reorientan las particulas de los sedi¬ 
mentos no consolidados, convirtiendo un material 
granular solido en un material fluido por a u men to de la 
presion. Este proceso se denomina Icuefacclon. Este 
cambio de estado del terreno conduce a un comporta- 
miento ffsioo muy peligroso para las estructuras. Asf, 
durante el terremoto de 1844 en Niigata (Japon) de mag- 
nitud 7,5 los edificios de varias plantas fUeron fuerte- 
mente basculados sin ningiin daho estructural, como 
consecuencia de la licuefacddn. En el terremoto de Loma 
Prieta de 1989, de magnitud 7,1 y relacionado con la Fa¬ 
lla de San Andrds, hubo importantes danos debidos a la 
licuefaccion, al igual que en el terremoto mas reciente de 
2001 de Nisqually, de magnitud 6,8, que afecto a las es- 
iructuras de la ciudad de Seattle (McGuire et al., 2004). 
Pfcrucca y Moreiras (2006), en su estudio sobre la licue- 
feccion en las provincias de San Juan y Mendoza, al oes- 
E de Argentina, indican que han sido afectadas por al 
menos nueve terremotos destructivos de magnitudes 6,3 
en el periodo 1861-1997. Estos sismos desencadenaron 
la Licuefaccion que produjo grandes danos. Sehalan tam- 
bi^n que la distancia de la licuefaccidn a los distintos epi- 
centros se incrementa con la magnitud del terremoto. Por 
atra parte describen las formas menores desarrolladas por 
la licuefaccion. Los efectos visibles de la licuefaccidn son 
o-ateres de arena, volcanes de arena (pequeiios crateres 
producidos por agua surgente a alta presion), sills de are¬ 
na o diques, piping de agua y arena hirvientes, colapso 
de suelos, estratificacion y lamination convoluta y des- 
lizamientos subacuaticos (Perucca y Moreiras, 2006) 
(Fig. 3.40). 
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FIG I RA 3.39 Mapa de intensid^des aparentes para el 
terremoto de San Francisco de 1906. Las zonas de maxima 
intensidad sismioa corresponds n a las zonas de limos y 
aluviones, mientras qoe en los afloramientos del sjbstiato la 
intensidad es d£bil (Borcherdt, 1975). 

Los sedimentos poco compactos pueden modificarse 
sustancialmente por la actividad sis mica, que incremen¬ 
ta el riesgo de las construcciones. Los objetos sometidos 
a una fuerte vibration entran en resonancia, como res- 
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Fit URA 3.40 Bloque diagrams en el que se senalan diqaes 
oortando los estratos de limo y arcilla, crateres, extension 
lateral y volcanos de arena (Perucca y Moieiras, 2006). 


puesta a una frecuencia o periodo natural. Los edificios 
de 10 pisos tienen un periodo natural de un segundo y 
los de 20 de 2 segundos. Si el periodo es mayor de uno 
en un edificio de 10 pisos, el edificio respondera peli- 
grosamente. Este fenomeno se demuestra con las con- 
secuencias catastrdficas del terremoto de 1985, de 
magnitud 8, de la eiudad de M£jico, fundada por los az- 
tecas sobre una isla situada en medio del Lago Texaco. 
La dudad se expandid enormemente mediante drenajes 
sobre sedimentos lacusties sin consolidar. El 60% de los 
edificios derruidos o seriamente danados tenfan entre 6 
y 12 pisos. En la zona de terreno firme, llamada zona 
de las lomas, no se detecto ningtin colapso. La gran ma- 
yoria de los edificios colapsados o que sufrieron danos 
eran relativamente modernos (de las ddeadas de los 60 
y 70) y habfan sido proyectados y construidos segun las 
normas sismonesistentes vigentes (Meli, 2002; McGui¬ 
re, 2004). 

Los deslizamientos scran tratados ampliamcntc en el 
capftulo de laderas y movimientos de masa. Los desliza- 
mientos desencadenados por la actividad sfsmica pueden 
ser catastroficos como los que tuvieron lugar en los Ne- 
vados del Huascaran (Peril) en 1962 (Plafker y Erickson, 
1978; Oliver-Smith, 2002). Tambi^n con magnitudes me- 


dias o bajas se pueden desencadenar deslizamientos en 
areas montanosas de relieve muy contrastado. 

Los fuegos posteriores al terremoto constituyen una 
gran amenaza secundaria y sus efectos pueden ser devas- 
tadores. En el terremoto de San Francisco de 1906, el fue- 
go destruyo las casas de madera y como las conducciones 
de agua se rompieron, los fuegos se controlaron despu^s 
de tres dias. Se destruyeron 28.000 edificios y los danos 
producidos por el fuego fueron un 80% del total de los da¬ 
nos del terremoto. El Great Kanto fue un terremoto que 
afectd a Tokio en 1923 y los calculos estiman que las p6r- 
didas humanas por incendios fueron del orden de 100.000 
de un total de 143.000 y se destruyeron medio millon de 
edificios (McGuire et al ., 2004). 

Los tsunamis desencadenados por actividad sfsmica re¬ 
ran analizados en el capftulo de Geomorfologfa Litoral. 
Cuando ticnc lugar la rotura de una presa o dique re li- 
beran siibitamente grandes cantidades de agua, producien- 
do una importante inundacion que puede originar la pdrdida 
de vidas humanas y danos materiales. Jansen (1980) esti- 
ma que la rotura de presas en el mundo fue de unas 2.000, 
desde el siglo m Ademas de la actividad sfsmica, las 
inundaciones por rotura de presas pueden produdrse por 
otras causas: desbordamiento de las presas; en presas de 
tierra, rotura estructural pordesarrollo de piping; rotura de- 
bida a problemas de dmentaddn (Singh, 1996). Una gran 
parte de los 1.835 muertos que tuvieron lugar en Holanda 
en 1953, re deben a la rotura de diques originada por olas 
de tormenta del Mar del Norte (McGuire et al., 2004). En 
1963, murieron 2.000 personas en el pueblo de Longaro- 
ne por desbordamiento del agua en la presa de Vaiont (Ita¬ 
lia), como consecuencia de gigantescos deslizamientos 
traslacionales, en el margen meridional de su vaso. La pre¬ 
sa de Estrecho de Rientes en Lorca (provinda de Murcia, 
Espana) fue oonstruida entre 1755 y 1789. Era la presa mas 
alta de su tiempo en el momento de su terminadon. El vaso 
re relleno por primera vez en febrero de 1802 y la presa re 
rompid en abril, produdendo una inundadon que destru¬ 
yo parte de la villa de Lorca y murieron 600 personas. No 
se conoce la causa exacta de la rotura {Singh, 1996). Una 
lista muy detallada de rotura de 85 presas, con sus nom- 
bres, lugares, rasgos geomdtricos de la presa, rotura y du- 
racidn, re puede enoontrar en Singh (1996). 



Prevention, mitigation y alerta 


Los mdtodos ffsicos disenados para minimizar el impac- 
to de la peligrosidad sfsmica son fundamentales para re- 
ducir el riesgo sfsmico. El terremoto de Bam (Iran), de 
didembre de 2003 produjo 26.000 muertos y constituye 
un ejemplo de la importancia de los materiales de cons- 


truccion utilizados en las casas. Los ingenieros sfsmicos 
y los sismologos indican: «Los edificios y no los terre- 
motos son los que matan a la gente». Las casas de Bam 
estaban construidas de adobes y la mayor parte fueron de- 
mifdas durante el terremoto, ya que estas estructuras co- 
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lapsan incluso con un nivel bajo dc magnitud (McGuire 
et al, 2004). 

Todas estas circunstancias hacen necesario el estableti- 
miento de normas antisfsmicas. Los dahos pueden ser acep- 
tables, pero no la tnuerte de las personas. Aproximadamente 
el 75% de las muertes por terremoto, durante ei siglo xx, se 
atribuyen a hundiraientos de edificios, que fueron mal cons- 
truidos o utilizaron raateriales inadecuados o el diseno sis- 
morresistente fuemal aplicado. Las vibracioneshorizontales 
se propagan en los edificios a traves de sus cimientos. Los 
objetos oomo estanterfas dentro del edificio pueden mover- 
se o caer, por lo que una medida preventiva es situarlos en 
el suelo. Las estructuras con forma y materiales adecuados 
scgiin la normativa sismorresistente son la medida para lle- 
var a cabo la mitigation de los tembiores s&micos (Costa y 
Baker, 1981; Bolt, 1999; McGuire et al., 2004). 

No cabe dudade que el estudio de la actividad sfsmica 
tiene aspectos aplicados, sobre todo los debidos a la pre¬ 
vention y mitigation sfsmica. «La falta de un conotimiento 
complete del mecanismo ffsico introduce en el estudio una 
incertidumbre epistemologica que impide realizar predic- 
ciones sfsmicas en el intervalo de tiempo corto e inmedia- 
fc> (meses y dfas)» (Mdzcua, 2002). Las printipales fuentes 
de dates sfsmicos en Espana son el Banco de Dates Sis- 
mologicos del Institute Geograiico Nacional, el Catalogo 
General de Isosistas (Mdzcua, 1982), la Sismicidad del 
Area Iberomagrebf (Mdzcua y Martinez, 1983) y mas re- 
cientemente el Catalogo de Sismos Historioos de la Pe¬ 
ninsula Ibdrica (Martfnez Solares y Mezcua, 20(H). 

Las investigaciones en Espana se ban preocupado, en 
frimer lugar, de la investigation de la sismicidad histori¬ 
es o de los niveles de peligrosidad sfsmica en funcion de 
los datos disponibles. Otra vertiente de estudio trata de es- 
tablecer la probabilidad de futures eventos de intensidad 
o magnitudes especfftcas (Cendrero et al., 1997). La sis- 
micidad historica ha sido resenada en parrafos anteriores. 
Las investigaciones sobre la probabilidad estan represen- 
tadas en Munuera (1969), Roca y Udfas (1976) y el ex- 
tenso trabajo sobre riesgo sfsmico de Munoz (1983). 
Chavez et al. (1999) han llevado a cabo una simulacidn 
sobre las pdrdidas ocasionadas en la aetualidad por el te- 
nemoto de 1428 de Queralbs (La Candelaria) de intesidad 
K-X. Calculan que se producirfan 1.000 muertos, se des- 
truirfan l .000 edificios y unas 140.000 personas quedarfan 


sin hogar. Las pdrdidas alcanzarfan 4.800 millones de 
euros. Por otra parte, el estudio sobre los impactos eco- 
ndmicos y sociales de los riesgos sfsmicos en Espana in- 
dica que, en el supuesto de riesgo sfsmico maximo, las 
pdrdidas potentiates por terremotos serfan del 33,1% de 
las pdrdidas totales para el periodo 1986-2016, equivalente 
a 157.000 millones de euros {< biblio >). 

La mitigation de los dahos producidos por los terre¬ 
motos es una tarea continua de aquellos pafses afectados 
por la actividad sfsmica. Para ello, es necesario Uevar a 
cabo estrategias de protection, en las que se incluyen in¬ 
vestigaciones sismologicas, aplication de la normativa sis- 
morresistente, concienciacidn del ciudadano para la 
protection, planes de actuation en el caso de catastrofe sfs¬ 
mica y adecuacion de la legislation de seguros (Martin, 
2002). A todas estas labores hay que a nadir las investiga- 
tiones sobre paleosismicidad (Capote y Martfnez, 2001; 
Vicente et al, 2001). 

Las normas antisfemicas son posiblemente el instru- 
mento mas idoneo para prevenir y mitigar los dahos produ¬ 
cidos por los terremotos a las estructuras. Estas normas hay 
que revisarias y actualizarlas con periodicidad para inoor- 
porarlos nuevos avances en Sismologfa e Ingenierfa Sfsmica 
(Blazquez, 2001). Para la reglamentation preventiva se tie¬ 
ne un organismo superior que es la Comision Ptermanente 
de Normas Sismorresistentes (CPNS). Las normas de tipo 
global vienen expresadas en el volumen sobre Prevention 
y Mitigation de Desastres (ONU, 1984). Dentro de la Di¬ 
rection General de Protection Civil se encuentran las Uni- 
dades de Apoyo ante Desastres (UAD) de gran importancia 
en lasactuationesposteriores al desastre (Duehas,200l). El 
Institute Geografioo National ha elaborado el Sistema de 
Alarma Sfsmica que identiftca y localiza en tiempo real los 
eventos sfsmicos que tienen lugar en la Peninsula Ibdrica. 

Se ha llevado a cabo un gran esfuerzo de cara a la re¬ 
duction del riesgo sfsmico mediante la conexion de sis- 
mografos digitales con centres de emergencia. Este 
sistema de alarma permite preparar una respuesta rapida 
antes y despuds de los grandes terremotos. En Estados 
Unidos, los datos de los terremotos de magnitud superior 
a 3,5 se envfan electronicamente vfa satdlite, internet o te- 
Idfono a las agentias federales e intemacionales de defensa 
civil. Tambidn pueden transmitirse a presas, plantas de 
energfa y ferrocarriles (Bolt, 1999). 



Terremotos producidos por el hombre 


Desde abril a noviembre de 1962, Denver experimentd 
mas de 700 terremotos, que no causaron ningiin daho, ya 
que el mayor sismo tuvo una magnitud de 4,3, pero 
evidentemente causaron una gran preocupacion en la 


poblacion: mucha gente se aseguro contra ellos (Evans, 
1966). 

En Denver no se habfa registrado ningiin terremoto 
desde 1882. Los epicentres del periodo 1962-65 estaban 
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en la proximidad del pozo Arsenal, situados a unos 10 
km. Los hipocentros se ubicaban a lo largo de un piano 
de falla. Estudios posteriores del United States Geologi¬ 
cal Survey, llevados a cabo con una red sfcmica, indica- 
ron que los epicentres estaban todavia mas proximos al 
pozo. 

En noviembre de 1962 se sugirio que habfa una estre- 
cha relacion entre los terremotos y la inyeccion de aguas 
lesiduales contaminadas a 4.000 m. en Rocky Mountain 
Arsenal, al NE de Denver. Se inyecto en esquistos y gnei- 
ses granfticos muy fracturados y meteorizados. Se intro- 
dujeron 16 millones de litres (4,2 millones de galones) en 
tnarzo de 1962 y con posterioridad comenzaron los terre- 
motos (Fig. 3.41). El 20 de febrero de 1966 el pozo fue 
cerrado. 

las rocas precambricas son impermeables y cuando se 
inyecta fluido las fracturas se cierran. Las alias presiones 


de los fluidos reducen la nesistencia a la friccion y si la 
presidn de fluidos es lo suficientemente grande se produ¬ 
ce el movimiento de los bloques y la energ£a elastica de 
ielajacion se libera como un terremoto. 

Se tiene una fundada sospecha de que el bombeo de 
fluidos en el campo petrolffero de Inglewood (Los Ange¬ 
les), al incrementarla pnesidn para aumentar la production 
de petroleo, fue el responsable del desencadenamiento del 
tenemoto de 1963, que fracture un mure de la presa de 
Baldwin Hills (Strahler y Strahler, 1974; p. 221-224). El 
agua que rebosd de la presa produjo una inundacion que 
afectd a varias casas del area y causo cinco muertos. Se 
demostro claramente la conelacion entre la actividad de 
la falla y la extraccion de fluidos. El incremento de la pre- 
sion de fluidos produjo una disminucion de la cohesion y 
del rozamiento interno en el piano de falla, lo que induce 
la activacion de la falla. 


MiMEROAPROXIMADO DE TERREMOTOS POR MES EN DENVER 




1962 


1963 


1964 


1965 


FIGL'RA 3.41 Relaciones de 
frecuencia de tenemotos e 
hyeccion de aguas contaminadas 
(Evans, 1966). 
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Infroduccion 


Las eruptiones volcanicas son la manifestation mas pode- 
xosa de la energia existente en el interior de la Tierra. Se 
reconooen aproximadamente unos 60.000 volcanes y cada 
ano unos 50 entran en eruption, por entima del nivd del 
mar, pudiendo afetiar a la vida y a las propiedades de mi- 
llones de personas. Por otra parte, la raza liumana tambten 
esta conectada oon las emisiones volcanicas. En el rift va¬ 
lley de Africa oriental (Tanzania, Kenia y Etiopia) se ban 
llevado a cabo investigariones paleontropologicas que ban 
permitido efectuar datationes absolutas del material vol- 
canico, relacionado con los primeros homfnidos (3,7 m.a). 
A su vez, los fosiles en cenizas presentan excelente grado 
de conservation (Sigurdson, 2000). 

Los volcanes funtionales forman parte de una dasifi- 
cation en funtion de su actividad que, sin duda, es de gran 
importancia para las poblaciones que habitan las areas vol¬ 
canicas. Tsuya y Morimoto (1963) diferentian: volcanes 
activos, que entran en eruption cada pocos anos; volcanes 
durmientes, que son los que erupcionan una vez cada va- 
rias decenas o tientos de anos y, finalmente, los volcanes 
extinguidos. Estos riltimos son difidles de diferenciar de 
los durmientes. 

Podemos definir un volcan como «la mamfestaci&n su¬ 
perficial en un planeta o sat&ite de pracesos tirmcos in¬ 
ternes a travds de la emisidn en su superficie de productos 
sdlidos, Uquidos o gaseosos» (Francis, 1993). Un volcan 
tiene un conducto o chimenea que conexiona con la mate¬ 
ria fundida, denominada magma. Lava no es sinonimo de 


magma, que constituye la roca fundida con gases. Un mag¬ 
ma contiene babitualmente una fase silicatada fundida, una 
fase gaseosa foonada sobre todo por agua, dioxido de car- 
bono y una o varias fases solidas (fiagmentos de rocas, cris- 
tales de minerales). En la eruption la desgasification 
partial oonvierte el magma en lava. El material emitido ha- 
da la superficie suele constnrir un cono, oonstituido por la¬ 
vas y/o material fragmentary. 

Los gases son la fase mas importante en lo referente al 
mecanismo de las erupciones volcanicas. Las emisiones 
pueden estar oonstituidas por lavas fluidas, en las que los 
gases se desprenden lentamente, o por material muy vis- 
coso que dificulta la salida a la superficie. La expansion de 
los gases produce violentas explosiones, que generan ma- 
teriales fragmentarios denominados pirotiastos. La gran 
mayorfa de los volcanes del mundo estan constituidos por 
una mezda de lavas y pirotiastos (Fig. 4.1). 

Los terrenos volcanicos no ocupan mas que un 5% de 
la superficie tenestre emergida, pero en el fondo marino su 
porcentaje es mucho mayor. Esta oonstituido por numero- 
sas acumulationes volcanicas submarinas, con frecuentia 
cubiertas por una fina capa de depositos sedimentarios. 

El volcanismo lleva implicito un flujo de energia y ma¬ 
teria, con una paidatina pdrdida de energfa por parte del 
planeta. El calor necesario deriva de desintegracion ra- 
diactiva de uranio ( B5 U y 238 U), potasio ( 4t K), thorio 
( ai rh) y otros elementos radiactivos localizados en el in¬ 
terior de la Tierra. Cada uno de los diferentes isotopos pro- 


F1GURA 4.1 Vblcdn Teide, 
3.718 m (Tenerife, Islas Canarias) 
oonstruido por lavas y piroclastos, 
desde los Roques de Garcia. 
Fotografia tomada en 1968. 
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duce distintas cantidades de calor y tienen diferentes vidas 
medias- La fusion se limita a unos 200 km de profundidad 
en la corteza y las partes superiores del manto. Como el 
fundido es menos denso que las areas de las que procede, 
tiende a ascender hacia la superfide. En los niveles super- 
ficialcs de la corteza, las rocas suelen ser menos densas que 
el magma, pero ahf fete es arras trade hacia la superficie por 
la pres ion interna de los gases que Ueva disueltos, que ex- 
perimentan expansion al disminuir la presidn confinante 
(efecto parecido a la «botella de champans). 


Por tanto, los volcanes se sitfian en zonas de fusion par- 
cial dentro de la Tierra. Si el fundido, al llegar hacia la su¬ 
perficie, tiene una elevada cant idad de volatiles disueltos 
producen erupciones muy explosivas. Por otra parte, 
magma puede ser retenido en profundidad y llegar a en- 
friarse lentamente para originar rocas plutonicas, donde se 
puede produdr sedimentadon gravitacional de cristales, 
procesos de asimiladdn, mezda y refusidn de rocas de la 
corteza {Sparks, 1993). 



Tectonica de placas y volcanismo 


Siempre ha llamado la atencion la distribucion de los vol¬ 
canes en estrechas bandas, que estan en relacion con las 
placas litosfdricas (Fig. 4.2). La tectonica de placas es una 
oonsecuencia simple de la pdrdida de eneigfa del planeta 
(Perfit y Davidson, 2000). LaTiena ha ido perdiendo ener- 


gia desde su formacion. La conveccion es el prindpal me- 
canismo de transferenda de eneigia en el planeta. El ma¬ 
terial se calienta en la base del manto, a unos 2.900 km de 
profundidad y se eleva debido a su menor densidad; el pro- 
ducto resultante tiene comportamientos plasticos. For en- 
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F1GURA 4.2 Mapa global en el que se Indican los princi pales volcanes actvos y los If mites entre las placas (United States 
Geological Survey, en Perfit y Davidson, 2000). 
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dma, nos enoontramos con la litosfera, que es rfgida y fra- 
gil y rodea toda la Tierra. Induye la corteza terrestre y la 
parte superior del manto. Tiene un espesor de 70-120 km 
y esta oompartimentada en varios fragmentos, que oonsti- 
tuyen las placas litosfericas. For debajo de la litosfera se 
desarrolla la astenosfera, que se caracteriza por su menor 
rigidez, existencia de zonas con fusion parcial o proximas 
a su punto de fusion, y oonstituye la base sobre la que se 
desplazan las placas iitosf&'icas (Fig. 4.3). Estas rodean 
nuestro planeta y aparecen fragmentadas, configurando di- 
ferentes disposiciones en ftrncion de sus maigenes que pue- 
den clasificarse en divergentes, convergent es y de 
transformation. 

Los margenes diveigentes, tambidn llamados oonstruc- 
tivos, son las dorsales mesoceanicas generadoras de corte¬ 
za y los rift valley continentales de Africa oriental. Los 
bordes convergentes o destructivos son regiones geologi- 
cas muy complejas en las que una de las placas se hunde 
bajo la otra a favor del denominado piano de Benioff. Los 
bordes de transformacion o conservadores se deslizan ho- 
rizontalmente uno contra otro y estan caracterizados porfa- 
llas o zonas de fractura (Perfit y Davidson, 2000). 

Las dorsales mesoceanicas son zonas diveigentes de 
formation de corteza oceanica de rocas basicas. Se carac- 
terizan por elevado flujo de calor, debil abombamiento del 
manto astenosf&ico y corteza delgada (Schmincke, 2004). 
La mayoria de estas dorsales son submarinas, excepto los 
afloramientos subaereos de la dorsal mesoatlantica de Is- 
landia y Jan Mayen (Noruega), cuyo estudio en superficie 
junto con investigadones directas con sumergibles (Ches¬ 
ter, 1993) propordonan datos muy valiosos sobre el fun- 
cionamiento de las dorsales. La adividad volcanica se 
produce por fisuras en el rift central, con lavas almohadi- 
lladas {pillow lavas), diques y adividad hidrotermal. Todo 
el conjunto de las dorsales constituye una cadena de mon- 
tanas de 70.000 km y es, sin duda, la mas laiga de la Tie- 
n-a. Su zona central esta desplazada por fallas de 
transformaddn y los estudios de los perfiles perpendicula- 
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F1GURA 4.3 Seccidn esquematica de la Tierra en la que 
se indica la litosfera, muy exagerada y la astenosfera, asi 
oDimo algunos terminos utilizados en tectonica de placas 
(Glass, 1382). 


res senalan que las velocidades de extension (sea-floor 
spreading) varian a lo laigo de la dorsal (Perfit y Davidson, 
2000) (Fig. 4.4). De norte a sur, las islas volcanicas en re¬ 
lation con la dorsal mesoatlantica son Jan Mayen, Islandia, 
Santa Elena, Tristan de Cunha y Bouvet. 

Los volcanes intraplaca tipo rift valley se localizan ftin- 
damentalmente en Africa oriental (Fig. 4.5). Este rift 
agrupa un conjunto de lagos alargados, que se sittian ba- 
sicamente entre las fosas (Turkana, Nakuru (Fig. 4.6), Al¬ 
berto, Kivu, Tanganika, Malawi). A1 Este y en relation con 
la dinamica del rift valley se localizan Monte Kenia (5.194 
m) y Kilimanjaro (5.895 m), los grandes volcanes africa- 
nos, a unos 100 km de los margenes del rift (Nyamweru, 
1980 ). 

En los bordes convergentes o destructivos, las placas se 
hunden una bajo la otra, en la denominada zona de sub- 
duccidn, que se caracteriza por fosas oceanicas profundas 
y cadenas de volcanes sobre la placa cabalgante. Se esti- 
ma que el 80% de los volcanes activos se encuentran en 
zonas de subdue cion (Clapperton, 1997). El cinturdn vol- 
canico circumpacffico se denomino hace tiempo «Cin- 
tardn de Fuego», lo que indicaba la frecuencia y 
peligrosidad de las erupciones. Tambidn en estas lfmites 
se situa la «linea andes(tica», denominada de esta mane- 
ra por la composicion predominante de los magmas (Hol¬ 
mes, 1965). No obstante, la composicion de los magmas 
de esta franja es variable y no todas las erupciones son vio- 
lentas. En la tectonica de placas se propuso la denomina- 
cion de series volcanicas orogdnicas a las situadas en los 
bordes convergentes (Ringwood, 1974; Perfit y Davidson, 
2000) (Fig. 4.7). Los volcanes van acompanados por te- 
rremotos, que se localizan en la zona de Benioff hasta mas 
de 600 km de profundidad. En esta zona de subduccion la 
cantidad de litosfera reciclada en el manto equilibra el vo- 
lumen creado en los maigenes de las placas diveigentes. 
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FIG UR A 4,4 Perfiles batimetricos de doisales 
mesoceanicas con diferentes velocidades de extension. Los 
perfiles de mayor velocidad cornesponden al Pacifico 
suroriental y los de menor velocidad son los del norte de la 
dorsal mesoatlantica (Perfit y Davidson, 2000). 
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FlCURA 4.5 PiincipaJes lagos, rift valleys y 
volcanes del si stems del rift de Africa oriental 
(Francis, 1993). 



FIGURA 4.6 Lago Nakuru, rift 
valley Gregory. Kenia. 
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FIGURA 4.7 Secddn esquematica de un margen convergente intraoceanico, en el que se indican las prindpales caracteristicas 
teuton icas y volcanicas. Las flechas y las areas sembreadas representan Inga res de formacidn de magma en ambientes tectonicos 
dferentes bajc el antearco, area active y postaroo. Los componentes potenciales que contribuyen al magmatismo de la zona 
de supra-subduccion (ZSS) se enumeran de 1 a 5. ZSS = zona de supra-subduccitin. BZPA = Basaltos de la zona postarco 
(Hawkins, 1995). 


El margen del Oc^ano Pacffico tiene una gran cantidad 
de volcanos y muchos de ellos son activos: Kamchatka, Ja- 
pon, Pilipinas, Celebes, Nueva Guinea, Nuevas Hdbridas y 
Samoa en el Pacffico Occidental y Aleutianas, Cadena de 
las Cascadas en Canada y Estados Unidos, Paricutfn, Ira- 
zii, Andes y Monte Burney en el Pacffico Oriental. 

El volcanismo intraplaca debe su actividad a pi u mas 
mantelicas en las que el magma asciende como corrien- 
tes calientes o «plumas» (Sparks, 1993), formando vol¬ 
eanes en la superficie terrestre (Wilson, 1963) a partir de 
«hot spots» (puntos calientes). Este tipo de voleanes po- 
demos encontrarlo tanto en placas continentales como 
oceanicas (Fig. 4.8). El ejemplo mas caracterfstico de vol¬ 
canismo de intraplaca oceanica son las Islas Hawaii que 
se encuentran a miles de kilometres de los limites de las 
placas mas proximas. Las Islas Azores, Ascension, Ca- 
narias y Cabo Verde, al encontrarse apartadas del rift 
oceanico se interpretan, por muchos autores, como origi- 
nadas por plumas mantelicas. Los trabajos realizados se- 
nalan que los puntos calientes se encuentran en el manto, 
desde donde ascienden a la superficie. 

En la intraplaca continental, las plumas mantelicas 
producen una gran variedad de rocas. Este es el caso de 
los macizos volcanicos del Sahara central, que superan 
los 3.000 m de altura (Hoggar en Aigelia y Tibesti en el 
Chad). Este volcanismo terciario ha tenido lugar en la cor- 
teza continental y ha producido una fusion parcial y asi- 



FIGURA 4.8 Esquema en el que se indica la hipdtesis de la 
itosfeia oceanica leciclada en el manlp y origen de las plumas 
mantdlicas desde la capa sfsmica D" al Ifmite manto-nucleo. 
Este rnodelp esta basado en imdgenes de tomografia del 
riteiior de la Tiena, fundamentado en estudios sismicos. Las 
caracteristicas y las profundidades estan sin escala. La 
potencia de la capa D" esta muy exagerada. Las grandes 
provincias igneas (GPl) se pueden formar par un voluminoso 
volcanismo asociado con el cheque de la cabeceia de una 
piuma ascendents sobre la base de la litosfera. Lascadenas 
de puntos calientes pueden originarse o a partir de plumas 
poco profundas desde la discontinuidad de 670 km o por un 
continue ascenso de piofundas plumas de la base del manto 
(Perft y Davidson, 2000). 
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tnilacidn de rocas continent ales, que traen consign una 
erupcidn de rocas con amplios contenidos de allice y al- 
calinos. 

Las lavas producidas por magmas basaltioos en el con- 
tinente son los hasaltos de meseta {flood basalts) que 
han sido funcionales durante largos periodos de la histo- 
ria de la Tierra. Los investigadores les dedicaron poca 
atencion hasta que se publico el volumen especial sobre 
los mismos (Macdougall, 1988). Estos basaltos son pre- 
dominantcmcnto tolefticos, aunque enel Decan (Norte de 
la India) son alcalinos y tienen en general una edad cre- 
tacica. Ocupan en diferentes partes del globo terraqueo 
ex ten si ones de miles o dentos de miles de krrr.como en 
el Parana (Brasil) de edad Jurasioo-Cretacico y con mas 
de 750.000 km 2 (Fig. 4.9), Rio Columbia (Noreste de 
Estados Unidos), Karroo (Africa del Sur), Siberia y ottos 
afloramientos que ocupan una superficie menor. Se ttata 
de apilamientos de lavas y piroclastos, pudiendo alcanzar 
varios miles de metros de potencia rellenando pate or re¬ 
lieves. La erosion difenencial da lugar a laderas escalo- 
nadas {trap). 



FlGL'RA 4.9 Basaltos de meseta. Basaltos del Parand. 
Cataratasde Iguazu. 



El magma y la actividad volcanica 


Los magmas silicatados son qufmicamente muy oomplejos 
y cons tan de grupos de silicates en los que se oombinan una 
gran cantidad de elementos. Se diferencian tres factores 
que influyen en las temperaturas de fusion y solidificaeion 
de los magmas: oomposicion, presion y contenido de vo¬ 
latiles. La temperatura de fusion desciende a medida que 
la composicidn de la roca se bace mas acida (mas silfcea y 
menos rica en silicatos de hierro y magnesio). El magma 
aaltas presiones (profundidades) funde a temperaturas mas 
altas que a presiones bajas. La temperatura de fusidn des¬ 
ciende a medida que aumenta el contenido de volatiles 
(Francis, 1973). 

La cristalizacidn de un magma puede comenzar en el 
interior de la Tierra con la formacion de fenocristales, que 
son los minerales de mayor punto de fusion (olivino y pi- 
roxenos en magmas basaltioos). Los volatiles se miden por 
diferentes tdcnicas y son: H 2 0, S0 2 , COj, H 2 , Cl, F, CO 
y ottos. Juegan un papel predominante en la erupcidn de 
los magmas, de tal modo que cada magma basaltico de las 
dorsales oceanicas contiene por lo general menos del 0,5% 
de agua, mientras que un magma riolttico tiene un 4-5%. 
Por otta parte, los volatiles son de baja densidad y por 


consiguiente, se concentran hacia el techo de la camara 
magmatica y son los que primero erupcionan (Decker y 
Decker, 1998). 

Un ooncepto muy importante en volcanologfa es el de 
viscosidad que describe La «pereza» de un fluido o su 
rcsistcncia a movilizarse. Los magmas se hacen mas vis- 
cosos cuando se enfrfan y, asf, los magmas rioliticos 
incrementan su viscosidad ocho veces cuando pasan de 
l. 300 °C a 600 fl C. Los magmas basaltioos se solidifican a 
unos l .000 °Cy la disminudon de viscosidad es muy mar- 
cada (Chester, 1993). 

La actividad volcanica se puede clasificar en fiincion de 
su explosividad. Esta se express oomo el porcentaje de ma¬ 
terial fragmentario con respecto a todo el producto volca- 
nico emitido y si se calcula para una zona volcanica puede 
utilizarse para comparar una regidn volcanica con otta 
(Rittmann, 1962). Asf, Indonesia tiene fndice de explosi¬ 
vidad de un 99%, el Sur de Italia (40%), Islandia (39%) y 
el Ocdano Pacffico Central (3%). Otto fndice de explosi¬ 
vidad es el propuesto por Newhall y Self (1982). Consiste 
en la relacion entte el volumen total de los productos emi- 
tidos y la altura de las columnas eruptivas (Tabla 4.1). 
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TABLA 4J Tam a no y frecuencia de las erupcbnes vob&nbas. IEV = Indbe de Expbsividad. A medba 
que aumanta el IEV la erupcbn pasa de estromboliana a pliniana (Newhally Self, 1932; Simkin y Slebert, 1996). 


EV 

Volumen de piroclastos de caida 
m 3 (km 3 ), con ejemplo 

AJtura en km tie la columna 
de erupcion 

Description general 

Frecuencia es per a da 

0 

Menor de 10 4 

Menor de 0 r 1 

No explosive 

Varias por a no 

1 

10*-10 6 

qi-i 

Pequena 
(E strom. boll an a) 

Varies por a no 

2 

IflMO 7 

1-6 

Moderada 

(Estromboliana) 

10 cada ano 

3 

10 7 -10 s Nevado del Ruiz, 1985 

3-15 

M ode rada-g ra nd e 
(Subpliniana) 

2 cada ano 

4 

IOP-10 9 (lO'-t} Gatunngung, 1982 

10-25 

Grande (Pliniana) 

4 cada decada 

5 

lO*-10 1fl (1-10) Mt St. Helens, 1980 

Mayor de 25 

Muy grande (Pliniana) 

5 cada sigb 

6 

t0 1ft -t0" (10-10 2 ) Krakatoa, 1883 

Mayor de 25; efecto dimatico 

Gigante (Pliniana) 

2cada 300 anos 

7 

10 11 -! 0 12 (10 2 -10 s ) Ta mbora, 1815 

Mayor de 25; efecto dimatico 

Colosal (Ultrapliniana) 

1 cada 1.000 anos 

8 

Mayor de 10 12 (mayor de 10 3 ) Toba, 
hace 74.000 anos 

Mayor de 25; efecto dimatico 

Superempcbn 

(Ultrapliniana) 

1 cada 100.000 anos 


Tipos de actividad volcanica 

Las erupciones volcanicas son diffciles de clasificar, pues- 
to que frecuenteraente cambian sus caracterfsticas durante 
el desairollo de las mismas. Unas pueden durar escasos 
dias y otras meses o anos. Ademas el tipo de actividad que 
muestran puede variar a lo largo del tiempo, de modo que 
resultan procesos complejos cuya clasificacion implica una 
derta simplificacion. 

Una clasificacion simple es la division de central, 
areal y fisural. En el volcanismo central las emisiones 
surge n por un conducto o chimenea. Algunos volcanes de 
tipo central han emitido sus productos a trav^s de los cra- 
teres de combre, como el Fujiyama. Otras, como el Etna, 
presentan numerosos puntos de emision en sus flancos, de- 
nominados bocas o conductos sat^lites (Chester et al, 

1985). El volcanismo areal, tambi&i conocido como vol¬ 
canismo poliorificio, se caracteriza por la carencia de cen- 
tros de erupcion localizados en puntos concretos durante 
mucho tiempo. Las emisiones son de lavas y piroclastos, 
que se apilan para foimar parte del conjunto de pequenos 
edificios volcanicos. Las estructuras volcanicas indivi- 
duales tienden a ser de tamaiio pequeno, en general me- 
nos de 450 m de altura. 

Las erupciones fisurales se producen cuando el magma 
rellena grietas de gran longitud y posteriormente se pro- F j G URA 4.10 Conus volcanicas de 
duce la emision superficial (Rittmann, 1962) (Fig. 4.10). empddn fisural (Rittmann, 1962). 
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No se confinan a areas detenuinadas, sino que oomienzan 
por una fisura con grandes cortinas de emisiones basalt i- 
cas, que pueden reducirse a distintos centros de emision en 
relation con la fisura (Islandia y Hawaii). Cuando la 
emision cesa y la roca se solidifica en la fisura se forma un 
dique. 

Aparte de caracter central, areal o fisural de las erup- 
ciones, hay que tener en cuenta el tipo o tipos de actividad 
que presentan las mismas, controlados por los factores an¬ 


tes ritados: composition, temperature y contenido en vo¬ 
latiles, los cuales, a su vez, detenu inan la viscosidad del 
magma y su grado de explosividad. Aparte del contenido 
en volatiles propio del magma, existen erupciones en las 
cuales el material fundido entra en contacto con agua con- 
tenida en la eorteza, dando lugar a erupciones hidrovol- 
canicas o ficat icas (por ejemplo, en zonas proximas al mar 
o con acufferos importantes). Las erupciones muy violen- 
tas tienen con frecuencia un componente hidravolcanico. 



Principales tipos de erupciones volcanicas 


Como hemos visto, los factores determinantes de las erup¬ 
ciones pueden presentar una gran variabilidad, que inclu- 
so se manifiesta en su desarrollo temporal. Holmes (1944) 
propuso una clasificacion basada en los grados de violen- 
cia eruptiva (Fig. 4.11). No obstante, en muchos tipos de 
erupciones se ha observado que se han producido diferen- 
tes tipos de eruption durante su desarrollo, lo que sehala 
la oomplejidad en las emisiones de los volcanes y la sim¬ 
plification que una clasificacion de este tipo implica. 


4.5.1 Erupciones islandicas 

Se caracterizan por la emisidn de basaltos fluidos a lo lar¬ 
go de fractures originadas por la distension del rift meso- 
ceanioo (Fig. 4.12), debido a la divergence de las Placas 
norteamericana y euroasiatica. Los volcanes se presentan 
en series alargadas (Fig. 4.11). No todas las fisuras (deno- 
minadas localmente gja) han producido erupciones super- 
fitiales (Fig. 4.13), aunque el magma la rellena en 
profundidad. Las fisuras suelen ser de vida breve y su de¬ 
sarrollo comienza con emisiones basalticas con algunos ga¬ 
ses, en las que la lava fluye rapidamente construyendo 
llanuras de lava. Finalmente, la eruption se hace mas dO- 
bil y decae lentamente. El volcan mas conorido en Islan- 

F15URA DE TIPO TIPO HAWAIANO 



FKJURA 4.11 Principles, tipos de erupciones volcanicas 
(Holmes, 1944). 


w 

FKJURA 4.12 Tipico rift islandico y conjunto de fiacturas 
(sin escala) (Scarth. 1994). 



Nuevos HjB 
isinfes 


Conducto de 
bva que afcanza 
b si^btHch 

Movimanta 

dveiQBnis 


Conduct) de lava que 
dcanzata si^wfk* 

Mow nmnto jjmp rprtB 


dia es el Lakagigar, cuya eruption de 1783 fue la mas im- 
portante y calamitosa. El volcanismo sigue activo, como lo 
demuestra la eruption de Helgaffell en 1973. Las ooladas 
de dicha eruption se detuvieron al borde del pueblo de Hei- 
maey (Fig. 4.14) y afectaron partial menu: al puerto de Ves- 
tmannaeyjar, el mas importante puerto pesquero de Islandia 
(Bullard, 1976). Las erupciones fisurales de la Isla de S o 
Jorge en las Azores son otro ejemplo de erupciones islan¬ 
dicas. 

La sucesion de ooladas de ese tipo a lo largo de un pe- 
riodo dilatado dio lugar en 6pocas geologicas pasadas a los 
basaltos de meseta (flood basalts), que ocupan en la ac- 
tualidad grandes extensiones y han sido descritos con ante- 
rioridad. 


4.5.2 Erupciones hawaianas 

Las Islas Hawaii estan en el centra del Patifioo y estan 
const ruidas por erupciones basal ticas. En estas islas tam- 
bi^n se reconocen erupciones fisurales, aunque las que do- 
mi nan son emisiones de lava de tipo central. El origen de 


Caprtulo 4 • \blcanes 93 






















FIG UK A 4.13 Grieta o 
(Drredor de distension. Dorsal 
Mesoatlantica. Pingvuelliz 
(Islandia). Foto F. Gutierrez. 



FIG UR A 4.14 Cbladas 
fcasalticas de la erupcibn de 1973 
^ectando al puerto y a las casas 
del pueblo Heimaey (Islas 
Vestmann, Islandia). 

Fotn F. Gutierrez. 



las islas se debe a los apilamientos sucesivos que inicial- 
mente formaron montes submarines {seamounts) y poste- 
riormcnte cmcrgieron cn superficie dando lugar al 
archipelago. Las erupdones son de basalto de baja visoo- 
sidad y van acompanadas de algunas explosiones pequenas, 
debido al escaso contenido de volatiles. Las coladas dis- 
curren en superficie alcanzando zonas muy alejadas del 
oentro de emision y las topografias resultantes presentan in- 
dinaciones de 3-5®. Los volcanes mas importantes son 
Manna Loa y Kilauea. En el primero se han rcconocido 39 
erupdones desde 1930 y en el segundo algo menos de 60. 

Una peculiaridad de las Islas Hawaii es la existenda de 
lagos de lava de baja visoosidad y larga vida que oonsti- 
tuyen una atracdon turfstica. Aparecen anidados en crate- 
res y calderas. En el crater del Halemaumau, en la caldera 
del Kilauea, se mantuvo un lago de lava durante cierto 
tiempo. Los lagos de lava pueden existir en volcanes de 
otros contextos geodinamioos. For ejemplo, el lago de lava 


del volcan Nyiragongo (Zaire) (Tazief, 1979), que ocupa el 
crater de 1.200 m de diametro y l .000 rn de profundidad, 
se vado rapidamente el 10 de enero de 1977 a trav6s de un 
sistema de fisuras paralelas, situadas en el flanco del vol¬ 
can. Fluyeron 10 millones de m 2 de lava en poco mas de 
una hora, a veloddades de 100 ktn/hora con frentes de 2 
m de altura. Este vaciado produjo entre 50 y 100 victim as, 
asf como importantes danos en la agricultura (Carracedo, 
1988; Fischer^ al., 1997). 

4.5.3 Erupdones estrombolianas 

Su denominacion procede del volcan de la Isla Estrombo- 
li, al norte de Sicilia. La actividad suele ser intermitente y 
de oorta duracion, con moderadas explosiones que emiten 
piroclastos a cientos de metros de altura junto con lavas 
predominantemente basalticas. Las explosiones son de si¬ 
milar intensidad y sus conos no suelen exceder de 250 m 
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de altura. Estromboli es un estratovolcan que se ha eleva- 
do unos 3.000 tn desde el fondo del mar, por la acumula- 
tion de lavas y piroclastos. 

El Paricutm (Mdjico) es otro ejemplo de volcan es- 
tremboliano, asf como el Etna (3.345 m, Sicilia) que cntro 
en eruption diez veces en el periodo 1974-1993. Tiene nu- 
merosos puntos de emision en los flancos del volcan y los 
depositos volcanicos const an de una alternancia de lavas y 
piroclastos. La erupcion de 1993 afeeto a casas instaladas 
en sus flancos (Fig. 4.15). El volcan Pacaya (Guatemala) 
es ineluso mas activo que el Etna (Francis, 1993). 

4.5.4 Erupciones vulcanianas 

Deben su nombre al volcan de la isla Vulcano, situado en 
las Islas Li pari, al norte de Sicilia. Se caracteriza por una 
gran actividad explosiva, mas importante que la estrombo- 
liana. El material fragmentary consta de cenizas, lapillis y 
bombas, mientras que las coladas son de composition rio- 
litica, traquftica o andesftica, correspondientes a magmas 
de gran viscosidad. La emision de columnas de erupcion 
de piroclastos y gases suele ser violenta y pueden elevarse 
10-20 km. Las erupciones sonintermitentes con largos pe- 
riodos de reposo, del orden de un siglo y las fases de acti¬ 
vidad suelen durar varios meses. Los materiales lavioos 
emi tidos suelen alcanzar una extension limitada. 

En el periodo 1963-1965 el volcan Irazu (Costa Rica) 
tuvo una gran actividad, sin emisiones de lavas pero con 
importantes erupciones de ceniza. En 1968 el material frag¬ 
mentary describio trayectorias balfsticas que llegaron a al¬ 
canzar velocidades de 600m/seg (Morrisey y Martin, 
2000). Tambidn son de este tipo de erupcion los volcanes 
Sakurajima y Asama, ambos del Jap6n, y tambidn el vol¬ 
can Ngauruhoe (Nueva Zelanda) que entrd en erupcion en 
1975 con explosiones de un magma andesftico. 


4.5.5 Erupciones vesubianas 

Repxesentan un tipo de actividad mas violenta que las erup¬ 
ciones estromboliana y vulcanica (Holmes, 1944; Ollier, 
1969a; Bullard, 1976). Recibe el nombre del volcan Vesu- 
bio, en la Bahia de Napoles. La erupcion catastrofica del 
mismo sepulto las ciudades de Pompeya y Herculano el 24 
de agosto del aho 79 d.C. (Fig. 4.16). La primera era una 
ciudad de 20.000 habitantes situada 10 km, al suroeste del 
volcan y durante la eruptidn, que duro dos dfas, pererie- 
ron la mayorfa de sus habitantes. Plinio el Joven, que vi¬ 
vid esta eruption, hizo una descriptidn detallada de la 
misma. La emisidn de grandes columnas de gases y piro¬ 
clastos dio lugar a la caida de estos materiales a modo de 
lluvia («lluvia pliniana»), acumulando espesores del orden 
de 5 m que practicamente sepultaron ambas ciudades, 
situadas en los flancos del volcan. Ese enterramiento prac¬ 
ticamente instantaneo de las ciudades permitio la conser¬ 
vation de las mismas y con numeresfsimos objetos 
propios de la vida cotidiana. En el siglo xv se iniciaron las 
excavaciones arqueologicas, que contindan en la actuali- 
dad, y han permitido oonocer con gran detalle la forma de 
vida de los romanos de la dpoca (Fig. 4.17). 

4.5.6 Erupciones peleanas 

Su nombre precede de Montagne Ptelde (Isla de la Marti- 
nica) (Fig. 4.18), un volcan situado en el centre del arco de 
las Pequenas Anti l las. La ciudad de Saint Pierre, de 28.000 
habitantes, era la principal poblation de la isla y esta si¬ 
tuada 7 km al sur del volcan. La eruption del 7 de mayo 
de 1902 sigue siendo famosa y fue descrita con gran deta¬ 
lle por el petrologo francos Lacroix (1904) que la estudio 
en los dfas de su actividad. 



F1GLIRA4.15 Casas 
afectadas por las coladas 
da la empeidn de 1993 del volcan 
Etna (Sicilia, Italia). Foto 
F. J. Gracia. 
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FlGURA 4.16 0 Ves Libia eri 

2DG4. En primer terming, ruinas 
de Pompeya en las que se haa 
ancavado las cenizas volcanicas 
(|ie lasepultaban. 



FlGURA 4.17 Hambre 
cbrmidg. Ruinas de Pgmpeya, 
ocmservado bajo una capa de 
oenizas emitidas pgr la eiupgipn 
del Vesubig del ana 79 d.C. 



FlGURA 4.18 La cima del 
Mont Pelee cubierta de nubes y a 
aj pie la ciudad de Saint Pierre 
(lala Martinica, Pequenas 
Anti I las). 
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El Mont Pelde (1397 m)„ antes de su erupcidn des- 
tructiva, habla cotnenzado su actividad por temblores, erup- 
ciones freaticas y pequenas nubes de cenizas y el 8 de 
mayo de 1902 la erupcidn explosiva lanzo ladera abajo una 
nube ardlente que en dos o tics minutos arraso por com¬ 
plete la ciudad de St. Pierre. Las nubes ardientes constan 
de fragmentos sdlidos (grandes bloques mezclados con pol- 
vo fino) que deslizan porgiavedad ladera abajo (Fig. 4.19). 

Los gases a altas temperatures se elevan transportando 
grandes cantidades de polvo con ellos, formando una nube 
tuxbulenta de hasta 30 km de altura. En el caso de Mont Pe- 
Ide, esta nube alcanzo una velocidad de 200-500 km/hora 
y una temperatura entre 200 y 450 (Scarth, 1994). En 
el Museo de Mont Pelde se pueden ver manojos de clavos 
y tijeras fundidos pardalmente y unidos, lo que indica 
aproximadamente la temperatura de la nube ardiente, algo 
superior a la de fusion del hierro. El 20 de mayo tuvo lu- 
gar una segunda nube ardiente sobre St. Pierre. 

En noviembre de 1902 una gran aguja de lava solidifi- 
cada comenzo a elevarse por encima del crater, empujada 
por la presidn de los gases en el magma, creciendo unos 10 
metros por dla y alcanzando en mayo de 1903 una altura 
de 310 metros (Francis, 1993). Esta aguja fue destruida en 
una erupcidn posterior en 1929. 


4.5.7 Erupciones plinianas 

Deben su nornbre a Plinio el Joven, que murid en la erup¬ 
cidn del Vesubio del ano 79 d.C. y describio con detalle 
la actividad del volcan. Estas erupciones son una de las 
mas violentas de toda la actividad volcanica, si bien no 
son demasiado frecuentes (Williams y Self, 1983). Al- 
gunos ejemplos reciente son: Mount St. Helens, Estados 
Unidos, (1980), El Chinchdn, Mejioo, (1982) y Pinatu- 
bo, Filipinas, (1991). En este tipo de actividad se ex- 
pelen hacia la atmosfera cenizas finas y pomez de com- 
posicidn acida; la columna puede alcanzar 45 km de al¬ 
tura y cacn en «forma de lluvia». A final de la erupcidn 
emiten lavas. Las cenizas se pueden depositar a cientos 
de km del volcan, mientras que el polvo mas fino se mo- 
viliza por las corrientes estratosfdricas, que circundan el 
globo teiraqueo. Asf, el polvo emitido en la erupcidn que 
genero la caldera de Krakatoa (1883) se recogid en nu- 
merosos lugares del mundo. El tiempo algido de estas 
erupciones suele ser de unos dos dfas. Algunas erupcio¬ 
nes de este tipo suelen alcanzar dimensiones mayores 
que las anteriores y se denominan ultraplinianas (Walker, 
1980). 



FlCURA 4.19 Las ruinas 
oonstituyen el testigo de la 
catastidflca erupdon Mont Pelee 
el 8 de mayo de 1902, donde 
murieron unas 25.000 personas. 



Nubes ardientes y flujos piroclasticos 


A diferencia de las lluvias pirodAsticas de tipo pliniano, 
las nubes ardientes y flujos piroclasticos tienen un mo- 
vimiento con un componente horizontal importante. Se 
trata de suspensiones gaseosas densas, en las que se mez- 


clan partfculas solidas de distintos tamanos y gotas de 
lava fundida, a cientos de grades de temperatura y que 
pueden circular a velocidades de cientos de km por hora 
(Fig. 4.20). 
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FIG UR A 4,20 Tres mecanismos de generation de nubes ardientes. (a) Colapso gravitational simple de un dome o colada 
sobre un volcan. (b) Rotura explosiva de un dome de lava en c red mien to. (c) Colapso de la columna de eruptidn (modificada 
de Francis, 1993). 


En algunos casos, se producen por colapso de domos o 
agujas de lavas muy viscosas y ricas en gases (oomo el Me- 
rapi, en Indonesia, o el Mont Pfelde, en las Antillas france- 
sas) y fluyen ladera abajo adaptandose a la topograffa. En 
algunos casos ban generado deltas de piroclastos en el Mar 
Caribe. En olros casos, son consecuencia del colapso de oo- 
lumnas emptivas y foiman oleadas ba sales {base surges ) de 


forma anular, que recuerdan a los anillos que se producen 
en la base de los «hongos» de las explosiones atoniicas. Es- 
tas orias u oleadas basales tienen un movimiento de tipo ra¬ 
dial a partir de la columna eruptiva y pueden ser muy 
destructivas, como en la Soufndre de la Isla de St. Vincent 
(Pequeiias Anlillas). 



Erupciones hidrovolcanicas 


Estas erupciones se producen cuando los materiales vol- 
canicos incandescentes se ponen en contacto con ei agua 
de varias formas: cuando began al mar o a un lago o al- 
canzan el nivel freatico. El fuerte contraste de temperatu- 
ra produce la vaporization casi instantanea del agua, con 
la consiguiente expansion brusca del vapor, lo que origina 
fuertes explosiones. 

4.7.1 Erupciones subacuaticas 

Una gran parte de las erupciones volcanicas tienen lugar 
bajo el mar. El agua marina ejerce una presion elevada so¬ 
bre los puntos de emisidn, de tal forma que a pequeiias pro¬ 
fundi dades se producen explosiones con piroclastos. Las 
lavas basalticas al enfriarse se solidifican bajo la forma de 
lavas almohadilladas [pillow lavas), que en su parte ex¬ 
terna presentan una corteza solidificada. Continuas erup¬ 
ciones a lo largo del tiempo dan origen a islas en las 
dorsales mesoceanicas, como la Isla de Surtsey, al sur de 
Islandia, que se fonno entre 1963 y 1967 y tambicn en ar- 
cos insulares, como la Isla Kick’en Jenny, al sur de las Pe- 
quenas Antillas. Otros ejemplos lo constituyen las islas 
intraplaca como las Hawaii. La rapida sol idificacidn de la 
Java en medios subacuaticos da lugar a la formation de vi- 
drio volcanico {lava solidificada no constituida por mine- 


rales, sino por materiales amorfos), conocido oomo hialo- 
ctastifa. Este vidrio es frecuente en el espacio que queda 
entre los almohadones (pillows) que forman las lavas al- 
mobadillas. Las bialoclastitas tambicn se forman en el fon- 
do de lagos o bajo glaciares (Chester, 1993) (Fig. 4.21). 

Este tipo de erupciones pueden localizarse en lagos 
dentro de crateres, como el existente en el crater del vol- 
can de Irazii (Costa Rica, 3.432 m) (Fig. 4.22). Las erup¬ 
ciones son en estos casos mas pequeiias y menos peligrosas 
para las personas. Algunos de estos volcanes, oomo el Poas 
en Costa Rica (Fig. 4.26) emiten gases sulfurosos y las 
aguas del lago alcanzan pH < l. Con los aguaceros tropi- 
eales las emisiones azufrosas producen lluvias acidas. 

4.7.2 Erupciones freaticas 

Cuando un oo nducto interacciona con el agua existente en 
el freatico se producen violentas explosiones que despren- 
den vapor y roca encajante fragmentada. Las erupciones 
ireatomagmaticas expelcn tambidn magma y en algunos 
casos la proportion de fragmentos supera al 90%. Las ce- 
nizas finas son arrastradas por el viento. En el distrito de 
Eifel (este de Alemania) se distinguen unas morfologias 
volcanicas denominadas maars, que son grandes de- 
presiones cerradas y crateres de 100-3.000 m de anchura y 
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F1GURA 4.21 Niveles de 
hialoclastitas. Won tafia Amarilla. 
Tenerife. 



FJGL'RA 4.22 Lago instalado 
en el crdter del volc£n Irazu 
(3.432 m). Costa Rica. Foto 
F. Gutierrez. 


10-500 tn de profundidad, que en ntimero de 72 saipican 
la region y oontienen lagos en su interior. Destacan sobre 
el nivel general del terreno y estan constituidas fundamen- 
talraente por un anillo de fragmentos y lavas cuyas laderas 
se inclinan 10-15® en la parte externa del crater, mientras 
las internas son abruptas. Tienen un origen hidrovolcani- 
co, en el que el magma basaltico entro en contacto con 
aguas freaticas en valles de rfos y depresiones. Las dife- 
rentes morfologfas de los maars resultan una combinacion 
de actividad explosiva y subsidencia {Sheridan y Wohletz, 
1981 y 1983). 

En los estudios de los testigos de sondeos del Lago 
Grande de Montichio, al Este de Napoles (Watts et al., 
1996) se han obtenido buenos resultados palaeoclimaticos. 
Lo mismo se espera de los sondeos realizados en el maar 
de Fuentillejo, Laguna de las Posadillas, en el campo vol- 
canioo de Calatrava (Ciudad Real) (Vegas et al., 2004), 
donde se han alcanzado 142,4 m de profundidad. 


4.7.3 Erupciones subglaciares 

Son erupciones que tienen lugar bajo un casquete de hie- 
lo y la fusion paicial del mismo puede dar origen a im- 
portantes inundaciones. Cuando el casquete tiene poco 
espesor las emisiones bajo el hielo producen con facili- 
dad la fusion del techo y la erupcion se convierte en sub- 
a6rea. Cuando el espesor es importante se origina un lago 
interno pioducto de la fusion y las emisiones son sub- 
acuaticas, producidndose pillow-lavas que se van apilan- 
do, y pueden dar lugar a explosiones piiodasticas en el 
lago somero, debidas a la interaccion del magma ascen- 
dente con el agua, creandose una sobrepresion que pue¬ 
de ayudar a destruir la boveda de hielo. Las sucesivas 
emisiones de caracter suba^reo crean apilamientos de ma¬ 
terial volcanico que toman la forma de cerros aplanados 
o tuyas (Fig. 4.23) (Mathews, 1947) tal como se las de- 
nomina en la Columbia Brilanica. 
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FlGURA 4.23 Tuya originada 
oomo consecuencia da 
erupciones subglaciares. Myvatk 
(Islandia). Foto. F. Gutierrez. 



Debajo del casquete de me seta de Vatnajbkull (Islandia) 
sc encuentra el volcan Gr i ms vot n. que normal mentc drena 
por sus flancos. Cuando tiene lugar una eruption se funde 
el hielo y se produce n enormes inundaciones, llamadas allf 


jbkulhaups, con caudales que se aproximan a los del Ama¬ 
zonas. Poseen un gran poder erosivo y de transporte y son 
la causa fundamental del origen de las llanuras de arena y 
grava, conocidas como sandar. 



Avalanchas de rocas y lahares 


Algunas erupciones originan gigantescas explosiones que 
traen consigo la voladura de parte del edificio volcanico, 
tal como se produjo en la eruption del Mount St. Helens 
(noroeste de Estados Unidos) de mayo de 1980. Estas ava¬ 
lanchas de rocas se caracterizan por una baja fragmenta- 


ci6n, potentes acumulationes y una moderada dispersion. 
El volcan donde se han generado mas importantes avalan¬ 
chas es el Socompa, en el Desierto de Atacama (Chile). El 
anfiteatro origi nado en el St. Helens tiene 30®, mientras el 
del Socompa alcanza los 70® (Francis ei al, 1985). La 


FlGLIRA 4.24 Af lora mi entos 
ds la bar caracterizado por una 
cyan heterometria. St. Pierre (Isla 
de la Maitlnica, Pequenas 
Antlllas). 
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FIGURA 4.25 E volcan La 
Soufriere en mayo de 1994. Is la 
de Guadalupe (Pequenas 
Antlllas). 


hiperaridez del area conserva en muy buen estado los de¬ 
posits, por lo que constituye un excelente lugar para el es- 
tudio de los deposits de avalancha. 

Estos colapsos se pueden producir por erupciones mag- 
maticas, otros por explosiones no magmaticas oomo las fie- 
aticas y finalmente, los denominados «frios» que se deben 
a una fuente de actividad sismica. 

Otro tipo muy distinto de avalanchas son los I a ha res. 
La palabra laliar procede de Java, aunque algunos inves- 
tigadores utilizan las denominaciones de debris flow (co- 
lada de detritos) o mudflow (colada de bairo) para definir 
estos depdsitos. Los Lahares estan compuestos por cenizas 
volcanicas y agua, y se pueden reconocer varios tipos de 
materiales y grandes bloques (Fig. 4.24) (Tazieff y De- 
iruau, 1990). El agua puede ser de Uuvia o bien de fusion 
de nieve o hielo causada por una erupcion, como ocurrio 


en 1985 en el Volcan Nevado del Ruiz (Colombia). La ve- 
locidad que alcanzan los lahares es funcion del contenido 
de agua y de la pendiente por la que discurren y sobrepa- 
san en ocasiones los 100 km/hora. Los lahares que sepul- 
taron la ciudad de Armero, procedentes de las laderas del 
Volcan Nevado del Ruiz, alcanzaron velocidades de 60 
km/hora y produjeron la muerte de mas de 22.000 perso¬ 
nas (Voight, 1990). Los habitantes se pudieron haber sal- 
vado con un sistema de alarma simple. En dpocas 
recientes los lahares resultantes de la erupcidn del 8 de ju- 
lio del volcan La Soufridre {Isla de Guadalupe) (Fig. 4.25) 
no fueron muy destructives, mientras que los del Nevado 
del Ruiz y Mount St. Helens se caracterizaron por las 
grandes distancias reconidas por los lahares de los rios La- 
gunillas. North Fork Toutle y South Fork Toutle, respec- 
tivamente. 



Erupciones gaseosas 


e hidrotermales 


Los gases volcanicos tambidn pueden escapar sin explo¬ 
siones por fisuras y conductos para formar fumarolas, sol- 
fataras y lodos hirvientes, sin ir acompanados de 
explosiones ni de emisidn de lavas. En Camerdn tuvo lu¬ 
gar el 21 de agosto de 1986 la emision de didxido de car- 
bono (denominada mofeta) del Lago Nyos, en la que 1.742 
personas perederon. El origen del gas ha provocado nu- 
merosas discusiones. 

Las fumarolas estan constituidas por gases y vapor de 
agua a altas temperatures que salen al exterior por peque- 
hos conductos, porlo general inferioies a 10 cm (Fig. 4.26). 
Algunas fumarolas pueden alcanzar 1.000 ®C y con fre- 


cuencia superan los 100 *C. Son muy abundantes y en el 
Parque Nacional de Yellowstone se contabilizan miles de 
fumarolas. Cerca de Napoles se denominan solfataras, con 
mas de 29 conductos activos de los que escapan gases ca- 
lientes de didxido de carbono, didxido de azufre y sulfuro 
de hidrogeno, asf como lodo y vapor de agua. El azufre re- 
acciona con el agua y produce acido sulfdrico, elevando 
considerablemente la acidez del agua. 

Los geysers son chorros de agua hirvientes que con pe- 
riodicidad entran en fimcionamiento. El nombre deriva de 
la region de Geysir (Islandia) (Fig. 4.27). Alrededor del 
conducto de salida se reconoce una orla de and los escalo- 
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FIG UR A 4.26 Fumarolas en el 
Volcan Poas (Costa Rica). 



FIGURA 4.27 Geyser en la 
qje se apreda la orla de 
geyserita. Strokkurgeysir 
(Islandia). Foto F. Gutierrez. 



nados, constituidos por la precipitation de sflioe disuelta 
(geyserita). Las areas donde mejor se puede reconocer la 
actividad de los geysers se encuentran en el Parque Nacio- 
nal de Yellowstone, Islandia y Waiotapu (Nueva Zelanda). 


En varios parses, se ha explotado la actividad hidroter- 
mal para calefactidn: Larderello (Italia), Sao Miguel (Is- 
las Azores), Reykjavik (Islandia), China, Filipinas, Japon, 
Estados Unidos, etc. 



Coladas de lava 


Cuando el magma liquido alcanza la superficie se forman 
coladas de lava, las cuales fluyen sobre el relieve bajo la 
influencia de la gravedad. El tipo de flujo, la velocidad y 
la extensidn que alcanzan las lavas depende de su compo- 
sicidn quimica, contenido en volatiles, grado de cristaliza- 


cion y temperature, variables relacionadas entre sf y que 
condicionan la viscosidad. Esta, junto con el volumen cmi- 
tido y el relieve sobre el que discurren, determinan la ve¬ 
locidad y alcance de las lavas. La extension que alcanzan 
las coladas de lava individuates puede variar entre unas de- 
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FfGl'RA 4.2ft Frente ondulado 
de coladas de lava, qua se 
dirigen hacia el complejo de la 
Cafiadas. Uanos de Ucanca. Isla 
de Tenerife (Islas Canadas). 


cenas de metros y decenas de kUdmetros. En aigunos ca¬ 
sos fluyen a modo de rfos por cauces estrechos y si el vo- 
lu men es suficientemente grande, pucden fosi l izar relieves 
(Fig. 4.28). El tiempo de flujo de las coladas puede variar 
entre horas y semanas (en dertos casos, camo en Hawaii 
o la erupdon de 1730-36 de Lanzarote, un edifido volca- 
nioo que puede estar emitiendo coladas durante anos). 

Existen dos grandes grupos de lavas, que dan lugar a 
coladas de distinto tipo. Las lavas addas, ricas en si'lice, de 
temperatura algo mas baja y viscosidad alta, dan lugar a la¬ 
vas que fluyen lentamente y alcanzan poca extension. Las 
lavas basicas (sobre todo basalticas) pobres en silice, de 
temperatura mas elevada y me nor viscosidad, originan co¬ 
ladas que pueden desplazarse a decenas de km/hora y re- 
correr distandas de decenas de km. 

Las diferencias de comportamiento de las lavas duran¬ 
te su flujo, debido a las diferendas antes citadas, dan lu¬ 
gar a una gran diversidad de formas en superfide, muchas 
de las cuales revelan el caracter de alta viscosidad y de¬ 
formable que estos materiales «solido-lfquidos» tienen. 

La baja conductividad tdrmica de las lavas hace que en 
aigunos casos se solidifique una costra externa, por cuyo 
interior fluye lava en estado Kquido a mayor temperatura; 
puede verse incandescente a travds de las grietas que se for- 
man en dicha costra. 

4.10.1 Coladas basalticas 

La lava basaltica surge en superfide a una temperatura de 
unos 1.200 °C. La colada puede desplazarse a 25-75 
km/hora, pero estas cifras disminuyen al liberarse los vo¬ 
latiles y cuando se pone en contacto oon la atm6sfera mas 
frfa. En esta situadon la colada se erifria superficial me nte 
y se genera un conjunto de grietas. La lava interna aumenta 
su viscosidad y fluye mas lentamente, al igual que el fren¬ 
te de la colada, y se necesitan varios dfas para que solidi¬ 
fique la parte interna. La colada puede tomar una forma 


linguoide, sus bordes se enfrfan y la lava se canaliza a ca- 
ras inferiores, dejando unas paredes subvert icales denomi- 
nadas levees, que tienen morfologfa en cordon (Fig. 4.29). 

Se diferencian dos tipos principales de lava basaltica, 
cuyos nombres de origen hawaiano son aa y pahoehoe. 
La primera es la lava mas frecuente y presenta superfides 
rugosas y espinosas, sobre las que es diffcil y peligroso 
transitar. Los grandes campos de lavas aa se conocen 
como malpais en las Islas Canarias (Fig. 4.30). Una va- 
riedad son las lavas en bloque, que se caracterizan por 
fragmentos individuales de 0,25-1 m. Parte del pueblo y 
puerto de Garrachico fueron sepultados en la erupdon de 
1706 por lavas en bloques (Fig. 4.31) que se derramaron 
por el cantil prelitoral y llegaron a la costa (Fig. 4.32) 
(Romero, 1990). 

Las lavas pahoehoe son las me nos viscosas de todas las 
lavas y, por consiguiente, forman estructuras fluidales. A 
diferenda de las lavas aa, su superfide suele ser lisa y sua¬ 
ve. Tambidn al escapar el gas de la colada lentamente se 
producen muchas burbujas, que producen oquedades so- 
meras en superfide. La lava puede fluir en cuerpos dim- 


Ifecho del tevee escoticea de maibeiial s6ido 



FICl'RA 4.29 Bloque diagrama en el que se indica el 
origen de los levies (Francis, 1993). 
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FIGURA 4.30 Extensa campo 
de lavas aa (malpais). Timanfaya. 
tela de Lanza rote (Islas 
Canarias). 



FIG URA 4.31 Trazado m£s 
probable de las coladas de la 
erupcidn de 5 mayo-13 de jynio 
de 1706. Villa de Gaiachico, Isla 
de Tenerife (Islas Canarias) 
(Romero, 1990). 



FIGURA 4.32 Lavas en 
deques subiedondeados, en las 
laderas que do mine el puerto y la 
villa de Garaohioo. Isla de 
Tenerife (Islas Canarias). 
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dricos individual!zados que se amontonan entre sf dando 
lugar a lavas «en tripa» (Fig. 4.33). Las lavas oordadas, 
cuyo notnbre proviene del aspecto de raaromas entrelaza- 
das, son uno de los mejores exponentes de las lavas paho- 
ehoe. Las lavas pahoehoe son tan plasticas que pueden 
abrazar a troncos de arboles que se carbonizan, quedando 
un molde coino testigo (Bullard, 1976). 

Muchas veces la diferencia entre lavas aa y pohoehoe 
es sutil y se ha observado que la lava pahoehoe puede eam- 
biar a aa (Schraincke, 2004). Se estima que las lavas pa¬ 
hoehoe se originan a partir de magmas basaltioos de baja 
viscosidad, mientras que las lavas aa se desarrollan en una 
amplia gama de oomposidones. For otra parte, Rowland y 
Walker (1990) indican que las lavas aa se forman cuando 
las tasas de emisidn son mayores de 5-10 metros cfibicos 
por segundo. 

Ya hemos indicado que el flujo interno de la colada 
basaltica pierde velocidad a medida que aumenta el es- 


pesor de la costra solidificada que fluye como en un tubo. 
Si, al vaciarse el interior, se supera la resistencia de la bo- 
veda del tubo lavico, se produce el colapso de la misma 
y se puede observar la trayectoria y longitud de la cola¬ 
da. Estas morfologfas se denominan jameos en las Islas 
Canarias (Fig. 4.34) (Bravo, 1964a). Los sucesivos co- 
lapsos de la boveda permiten seguir el trazado de la co¬ 
lada. Al observar las paredes de la boveda, a veces 
encontramos estalactitas yen el fondo estalagmitasfor- 
madas por el goteo de lava solidificada. Estas ultimas son 
mas raras que las estalactitas. 

Las lavas oontenidas en los tubos lavioos tienen un ele- 
vado grado de confinamiento y presentan diversas estruc- 
turas formadas a consecuencia de la presion. Las mas 
fiecuentes son los abultamientos en super&cie, dcnomi na- 
dos tiimutos, que por lo general tienen algunos metros de 
altura y algunas decenas de diametro (Fig. 4.35). Presentan 
un tipioo agrietamiento radial, producto del empuje vertical 



FICURA 4.33 Lavas an trips 
procedentes de la faida del Teide 
Roques de Garda. Isla de 
Tenerife (Islas Canarias). 



FICLRA 4.34 Jameo de 8 km 
de longitud en el que se observe 
el colapso pardal de una colada 
de grandes dimensiones. Jameo 
de losAlmaoenes. Basaltos del 
volcan Corona. Isla de Lanzarote 
(Islas Canarias). 
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FIG UR A 4.35 Tumulo con 
agrietamiento radial. Roques de 
Garcia. Isla de Tenerife (Islas 
Canarias). 



de la colada fundida. Esta puede disminuir significativa- 
mente de espesor por drenaje y como oonsecuencia se pro¬ 
duce el hundimiento de la lava superficial, dando lugar a la 
formacion de crest as [ridges). Tambidn se pueden formar 
por presion de la lava infrayacente {Fig. 4.36) (Green y 
Short, 1971; Bullard, 1976). Cuando las ooladas fiindidas 
rotnpen puntualmente la costra superficial, se produce la 
emisidn de lavas impelidas por el gas y oonstniyen peque- 
nos conos, denominadas por la palabra espanola homltos 
(Fig. 4.37). Este t&mino se emplea para conos no superio- 
res a 10 m de altuia; los de mayor tamano se oonocen oomo 
conos adventicios (Ollier, 1969). Algunas de estas lavas 
pueden solidificarse durante su efusidn adrea, dando lugar 
alas denominadas perlas y cabellos de Pele,dio$a del fue- 
go de los hawaianos. Cuando las lavas semisolidas suigen 
a Uav6s de una grieta o oonducto, las paredes se rasgan, ori- 
ginando una lava estriada (Fig. 4.38). 


Cuando la lava se contrae se producen fracturas que por 
lo general tienen una pauta hexagonal, aunque tambidn 
puede desarrollarse de cuatro, cinco, siete y ocho caras. Las 
grietas de contraction se propagan harfa el nficleo de la co¬ 
lada, dando origen a una estructura columnar (Fig. 4.39). 
Las columnas basalticas no suelen superar los 10 m de al- 
tura y 60 cm de grosor. Se oonocen excelentes ejemplos en 
Antrim con su Calzada de los Gigantes {Irlanda del Nor¬ 
te). El Roque de los 6rganos, en la costa norte de La Go- 
mera {Islas Canarias), es otro magnlfico ejemplo de este 
tipo de estructura, si bien no es una colada basaltica, sino 
un piton fraquifonolftioo {Bravo, 1964b; Cendrero, 1970, 
1971; Yanes, 1990). Tambien tienen un buen desarrollo los 
escarpes fluviales con columnatas basalticas de Castelfu- 
llit de la Roca (Provincia de Gerona). El diadasado co¬ 
lumnar es muy caracterfstico, pero no exclusive, de las 
grandes ooladas basalticas. 


F1GURA 4.36 Ctesta (ildge) 
centraL Al fondo el oomplejo de 
las Canadas. Roques de Garcia, 
tela de Tenerife (bias Canarias). 
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F1GLRA 4,37 Homito, 
denominado Manto de la Virgen. 
Parqje Nacional de Timanfaya. 
Isla de Lanzarote (Islas 
Cana lias). 



FlGL'RA 4,38 Lava estriada, 
originada en relacidn con la 
erupcitin del Volc^n Ghinyero de 
1909. Isla de Tenerife (Islas 
Canarias). Foto F. Gutierrez. 



FlGL'RA 4.39 Estructura 
columnar en basaltos. Agulo, Isla 
de La Gomera (Islas Canarias). 
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Numerosas formas se originan cuando las coladas de 
lava alcanzan el mar, lagos y humedales- Los deltas de 
lava son bastante frecuentes en las costas de las islas, don- 
de las lavas penetran en el mar, enMandose y ex¬ 
tendi dose mar adentro. Otras veces el enfriamiento es 
muy rapido, dando origen a explosiones violentas que 
emiten gran cantidad de agua y, a su vez, pueden origi- 
rarse pseudoerateres {Thoraninsson, 1953b). Otras veces 
se produce una superposicion de coladas en el litoral, que 
dan origen a plataformas de apiJamieiito lavico costc- 
las como en la Costa del Silencio en la Isla de Tenerife 
(Fig. 4.40). 

4.10.2 Coladas de lavas fcidas 

Las lavas silfceas y algunas lavas intermedias se compor- 
tan de modo diferente, como consecuencia de su mayor 
visoosidad. Estas lavas son de composicion riolftica, dacf- 
tica y andesftica. La efusidn de las lavas se produce a unos 
900 C C. Son mas viscosas que las lavas basalticas debido 
a su menor temperatura y a que contienen mayores canti- 
dades de Si0 2 y AIt 0 3 y se enfffan mas rapidamente. Las 
velocidades de desplazamiento de las lavas silfceas son me- 
nores que las basalticas y no suelen desplazarse a mas de 
10 km/hora. For consiguiente, las lavas silfceas son de oor- 
to recorrido, en general no superan los l -2 km y presentan 
espesores bastante mayores que las basalticas. Las canti- 
dades de lavas emitidas son mucho menores que en las efu- 
siones basalticas. 

Las lavas andesfticas no son muy diferentes de las la¬ 
vas basalticas, pero tienen mayor viscosidad y, por lo tan- 
to se movilizan a menor velocidad y alcanzan menor 
distancia a partir del punto de emision. Las lavas en blo- 


ques (Fig. 4.31) son tfpicas de las andesitas. Los frentes de 
las coladas de Woques son abruptos y pueden alcanzar mas 
de 100 m de altura y constan de bloques apilados que bas- 
culan entre sf. Los tubos de lava son raros en las andesitas. 
En las lavas daclticas la viscosidad aumenta considcra- 
blemente. Son de movimiento muy lento y forman poten- 
tes extrusiones. La erupdon de las lavas dacfticas puede ir 
acompanada por una actividad explosiva, que con fre- 
cuenda da lugar a conos de pirodastos. Como las lavas da- 
cfticas tienen una gran potenda, es preferible llamar a los 
cuerpos que originan domos de lava, en vez de coladas. 
Los domos tienen un credmiento oomplejo; si son aplana- 
dos, en los Andes chilenos los denominan tortas. Las con- 
lies son formas intermedias entre domos y coladas de lava, 
que al fluir dan unas morfologfas simi lares a las ogivas gla- 
ciares. Otro tipo de formas son los pitones (plugs) que as- 
denden por el conducto como un piston. Los pitones que 
empujan y abomban la superfide topografica se conocen 
como criptodomos. 

Las lavas rioliticas tienen un gran contenido en sflice 
y tambicn en volatiles, que dan lugar a erupciones explo- 
sivas con abundantes pirodastos. Se conocen pocas erup- 
dones historicas de riolitas. Estas lavas forman extrusiones 
sim dares a las dacitas y frecuentemente se encuentran en 
crateres formados con anterioridad, por grandes erupciones 
explosivas. En las coladas rioliticas es frecuente la presen- 
da de un tipo de lava espedal, la obsidiana, que es un vi- 
drio de tonos oscuros o negros libre de burbujas y tiene una 
fractura de tipo concoideo con hordes muy cortantes. Por 
ello, fue ampliamente utilizada por m uy diversas culturas 
preliistoricas para la elaboradon de cuchillos, puntas de fle- 
chas, etc. Tambidn se ha usado y se usa en joyerfa, por el 
brillo intenso que presenta es oonodda como «espejo de los 
incas». 


FIGURA 4.40 Plataforma 
litoral da apilamiento lavico. 
Costa del Silencio. Isla de 
l^nerife (Islas Canariag). 
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4.11 


Pirodastos 


Las erupdones explosivas emiten gran cantidad de piro¬ 
dastos y son las mas poderosas y destructivas de la activi- 
dad volcanica. Estas erupdones lanzan los pirodastos en 
forma de columnas o flujos piroclastioos. Las redentes 
erupdones de Mount St. Helens (noroeste de Estados Uni- 
dos) y del Monte Pinatubo (Filipinas) atestiguan su enor- 
me poder devastador. 

El magma en profundidad esta sometido a presiones 
elevadas, lo que da lugar a que la mayor parte de los gases 
se encuentren disueltos en el mlsmo. Cuando el magma 
se acerca a la superficie, o bien se produce una fractura 
que lo pone en comunicacidn con la misma, la piesidn 
disminuye bruscamente y se produce la exolucidn de los 
^ses. Esto origina burbujas y un fuerte aumento de la 
presion de los gases en el interior del magma, lo que le 
arrastra hacia la superficie (como en una botella de 
diampan) y puede dar lugar a explosiones, con la consi- 
guiente fragmentadon del propio magma y de las rocas 
drcundantes (Cashman & al., 2000). 

Muchos volcanes emiten mayor cantidad de piroclas- 
tos que de lava. La mayorfa de los magmas producen 
pirodastos, pero los grandes voliimenes se generan en los 
magmas de composicion acida o intermedia, o bien en 
erupdones freaticas. Las caracterfeticas de los depositos 
de pirodastos dependen, entre otras cosas, de los me- 
canismos de sedimentacion {Wilson y Houghton, 2000). 
Durante mucho tiempo, los pirodastos no han llamado 
la atencion de los denttficos, pero en las liltimas d6ca- 
das se ha prestado una mayor dedicaddn a su estudio (Fis¬ 
her y Schmincke, 1984, Sparks et al ., 1997). Se diferen- 
dan ties tipos principals de emisiones de pirodastos 
(Sparks y Walker, 1973): eaida {fall) de pirodastos, 
oleadas (surges) piroclasticas y coladas (flows) piro¬ 
clasticas. 

4.11.1 Depositos piroclasticos 
de calda 

Son aquellos que caen a la superfide tenestre, despu^s de 
la erupcion de una columna de gases y material fragmen¬ 
tary que ha ascendido a la atmosfera. Tambidn se les 
denomina tefra, t&mino acunado por Aristdteles. Es im- 
portante saber su espesor, con el que se puede calcular su 
volumen oonodendo la topograffa anterior a la erupcidn y, 
de este modo, se pueden elaborar mapas de isopacas (Fig. 
4.41) (Sigurdson et al., 1985). Tambi£n es importante es- 
tudiar los tamanos existentes y su proponddn mediante gra- 
nulometdas (Fig. 4.42). Los tamanos diferenciados para los 
pirodastos son: 




FI (iL'RA 4.41 Mapas de isopacas de Ja erupcion pliniana 
del Vesubio, en la que se observa eJ alargamiento debido al 
vierito. Las isopacas estan en centfmetios. (a) Sena la 
la piimita blanca inferior y (b) la pumita gris (Sigurdsson 
etat., 1985). 

Cenizas . < 4 mm 

Lapilli . 4-32 mm 

Bloques y bombas. >32 mm 

Las bombas volcanicas pueden tener un nudeo de roca 
encajante o peridotita y siguen trayectorias taallsticas, fre- 
cuentemente experiment ndo rotation a lo largo de las mis- 
mas (Fig. 4.43). 
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mimcrosos mecanismos que se aducen, consists en una ra- 
pida expansion (desoompresidn) o explosion {blast) en la 
atmdsfera de una mezcla de piroclastos eruptivos. Un ex- 
celente ejemplo lo oonstituye la explosion de parte de la la- 
dera del Volcan Mt. St. Helens el 18 de mayo de 1980 
(Valentine y Fisher, 2000). 

4.11.3 Coladas piroclasticas 

Constan de piroclastos que se desplazan lateralmente en 
forma de flujos de material volcanico mal clasificado, de 
alta densidad y a temperaturas de cientos de grados. Pue- 
den superar los 100 km/h y reoorrer distancias de mas de 
100 km. Los depositor de las coladas piroclasticas pueden 
alcanzar 100 km 2 en volumen. La morfologia del deposi¬ 
ted y su potencia reflejan la topograffa. El tdrmino de »g- 
nimbrita se utiliza para los depositos resultantes de la 
sedimentation de coladas piroclasticas, en los que la pu- 
mita es un componente mayoritario. Presentan fragmentos 
lenticulares resultantes de la solidificacidn de partes Ifqui- 
das en el momento del flujo. 

Las coladas piroclasticas tienen una gran energfo. Cuan- 
do se produce el oolapso de una columna de eruption, el 


F1GURA 4.44 Estratificaciones 
ciuzadas en piroclastos. 
Proximidades del Observatorio 
Vblcanoldgico Gourbeque. Is la de 
Guadalupe (PequertasAntillas). 

flujo piroclastioo transfoima la energta potencial en ener- 
gfa tintiica y se expande lateralmente. El movimiento de 
las coladas piroclasticas se parece mas a un Ifquido que a 
una masa de fragmentos solidos. Las coladas piroclasticas 
tienen baja viscosidad y se mueven oomo un fluido a gran- 
des veloddades, incluso sobre laderas de suaves pendien- 
tes (Francis, 1993). Como las coladas piroclasticas se 
mueven con gran rapidez, su enfhamiento durante el flujo 
es pequeno y, por lo tanto, conservan una gran cantidad de 
calor cuando se detienen. La alta temperatura hace que los 
trozos de vidrio se sudden entre sf y con la matriz. Las erup- 
dones ignimbrfticas son raras. Los estudios llevados a cabo 
senalan que se pueden diferenciar unidades de coladas ig¬ 
nimbrfticas (Smith, 1960; Sparks et a}., 1973). Algunos de 
los grande s afloramientos de ignimbrilas estan formados por 
dos o tries coladas. Se conocen varias erupdones en cola¬ 
das piroclasticas; los ejemplos mas significativos son: los 
Alamos (Nuevo Mejico), la empcion dd Tambora (Indo¬ 
nesia) de abril de 1815, las nubes ardientes de la erupcion 
de Mont Pdfe (Isla de Martinica, Pequehas Antillas) de 8 
de Mayo de 1902, la del Valle de las Diez Mil Chimeneas 
(Alaska) de junio de 1912, y la empcion de Mt. St. Helens 
(noroeste de Estados Unidos) de 18 de mayo de 1980. 
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Ti I m Morfologia de los volcanes 


La forma de los aparatos volcanicos esta relacionada con 
la composicion de las lavas que emiten y, por lo tanto, con 
el tipo de actividad que ban tenido. Para d estudio de las 
formas de los volcanes es conveniente Uevar a cabo una di- 
ferenciacion entre volcanes de lavas basicas y acidas. 


4.12,1 Volcanes de lava basica 

Ya se ha indicado que las lavas basicas son muy fluidas, las 
emisiones son rapidas y el apilamiento de estas coladas da 
lugar a volcanes de escasa pendiente. Se distinguen los vol- 
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canes en escudo (shield volcanoes) de laderas convexas 
muy suaves, con pendientes menores de 5*. Los ejemplos 
mas significativos se encuentran en el volcan Mauna Loa t 
que se eleva 10.000 m por encima del fondo marine, con 
alturas de 4.000 m sobre el nivel del mar. El volcan Kilauea 
se encuentra en el flanco del volcan Mauna Loa. Se dife- 
xencian otras morfologtas oomo domos de lava y conos de 
lava, con mayor convexidad que los escudos de lava. La di- 
ferencia entre el los es muy sutil (Ollier, 1969). 

4.12.2 Voicanes de lava acida 

Anteriormente se ha sehalado que las lavas acidas son muy 
visoosas y por lo tanto tienen dificultad para salir por el 
oonducto de emisidn. Esto produce una sobrepresidn que 
puede dar lugar a violentas explosiones. 

Cuando la lava sale del oonducto se expande, formando 
un domo convexo, Uamado tambicn cumulo-domo o ma- 
melon (Fig. 4.45a) (Ollier, 1969). Los diametros son mu- 
dio mas audios que los conductos de salida. La lava visoosa 
al cnfriarsc produce un caparazdn. Las superficies se frac- 
turan durante el crecimiento (Williams y McBirney, 1979). 
Los domos (Fig. 4.46) se constmyen con lavas riolfticas, da- 
citicas o traqufticas y surgen a temperaturas de 750-900 ®C. 
El domo andesftioo del volcan de la Soufridre (Ida de Gua¬ 
dalupe) (Fig. 4.25) constituye un buen ejemplo. La cumbre 
presenta una morfologi'a tortuosa con cupulas, agujas y la- 
gos. La ultima erupdon tuvo lugar el 8 de julio de 1976. 

Cuando en el crater de un gran volcan se encuentra un 
cumulo-domo o mamelon, a esta morfologi'a se la deno- 
mina domo anidado o toloide (Figs. 4.45b y 4.47). Los 
volcanes con estos domos en el crater suelen ser muy ac- 
tivos como los domos anidados de St. Lucfa y La Soufrie- 
re de St. Vicent (Pequenas Antillas). A veces la estructura 
domatica puede ascender por empuje del magma infraya- 
cente dejando una orla lateral que le separa del resto del 
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F1GURA 4.45 Difere rites tipos de edificios volcanicos de 
lava acida (Ollier, 1969). 

volcan. Parece ser que este mecanismo es el que explica la 
estructura actual de la cumbre de Mont. Pelee. 

Los pitones (plug) o agujas (Fig. 4.45c) son masas de 
lava semisolidificada que rellenan la chimenea de un vol¬ 
can. Esta lava puede ser empujada por el magma infra- 
yacente como un piston, cuyo ejemplo mas caracteristico 
file la Aguja de Mont. Petee durante la erupcion de 1902- 
1903. Los Pitones del Corbet (Fig. 4.48) (Isla de Marti- 


FIGURA 4.46 Domo en el 
tanco oriental de Mont Pelee. 
bla de la Martinica. Pequenas 
Antillas. 
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FlGURA 4.47 Domo anidado 
y fumarolas an el crdter del 
volcan Poas (Costa Rica). Foto 
F. Gutierrez. 



FlGURA 4.48 Pitonesdel 
Corbet. Isla de la Martinica 
(Peq u enas Anti I las}. 


nica) se cnee que son de este tipo. Estan constituidos por 
oolumnas de lavas subverticales, y pueden alcanzar varios 
dentos de metros de altura. Estos pitones pueden crecer 


iapidamente y estan en conexion con cxplosiones. Final- 
rnente. se destruyen, ootno la Aguja de Mont Pelde, que 
file abatida en la erupcion de 1929. 
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1l1 Conos de piroclastos 


Son formas muy frecuentes, produeidas normalmente por 
erupciones estrombolianas. Se originan por moderadas ex- 
plosiones volcanicas de basaltos o andesitas con cantida- 
des intermedias de gas. En el techo se desarrolla un crater 
circular o el/ptico con una mezcla heteromdtrica de frag- 
mentos que orlan el oonducto de salida. Las acumulado- 


nes son de cenizas y lapillis con bombas y bloques disper¬ 
ses y algunas lavas intercaladas. Los oonos volcanicos al- 
canzan unos dentos de metros de altura (Fig. 4.49) y su 
const rueddn es muy rapida. En la Isla de San Benedicto 
(Mcjioo) se edified un cono de 300 m en doce dtas en 1952. 
Por lo general se agrupan y suelen proceder de emisiones 
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F1GURA 4.49 Cbnosde 
cenizas y en primer termino 
plantaciones de vifia que se 
excavan para protege has de lo& 
vientos s&oos. Estas viftas estan 
instaladas sabre un extenso 
melpais, prodjcido por la 
erupeipn volcanica entre 1730 y 
1736. LaGaria, Lanzarote (Islas 
Canarias). 



fisurales, oomo la region de los Puys en Auvergne (Fran- 
cia). Tambidn la eruption de Lanzarote del siglo xviny las 
mas recientes del Etna se generaron a favor de ft suras. La 
erupcion del Tenegufa (La Palma, Canarias, 1971), dio lu- 
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11 I I Estratovolcanes 

Los grandes volcanes oomo el Teide, 3.718 m (Espana) 
(Fig. 4.1), Vesubio, 1.277 m (Italia), Popocatepetl, 5.452 m 
(Mejico), Lincacabor, 5.916 m (Chile) (Fig. 4.50), entre 
otros, se presentan aislados y constituyen unas de las mor- 
fologfas mas espectaculares del mundo. Son estratovolca- 


gar a un cono de pirodastos de mas de 100 m de altura. La 
morfologfa de los conos de cenizas puede modificarse si el 
viento cambia de direction y/o intcnsidad o si las explo- 
siones varfan de magnitud. 


nes formados por sucesivas erupciones de lavas y piro- 
dastos. A causa de su complejidad y larga evolution tam- 
bicn se les llama volcanes compuestos o poligenetieos 
(Schmincke, 2004). La altura absoluta de estos grandes edi- 
fitios volcanicos es muy variable, tal oomo se ha indicado 
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con anterioridad, si bien lo verdaderamente significativo en 
relacidn con su tamano es la altura del punto de cmision en 
el comienzo de la formacion del future estratovolcan. 

Estos volcanes poligen^ticos se han fomiado a lo lar¬ 
go de miles de anos, normalmente por erupciones cen¬ 
trales o de tipo polioriftcio en los flancos, como el Etna, 
oel edificio Teide-Pico Viejo (Carracedo, 2006). Las eta- 
pas de erupcion alternan con las de quietud y en dstas el 
volean esta sometido a los procesos erosivos y de la di- 
namica externa. Cuando tiene lugar otra manifcstacidn 


eruptiva las coladas discunen por los barrancos genera- 
dos por la erosion fluvial anterior y modifican los cursos 
fluviales ostensiblemente. La mayoria de los estratovol- 
canes se localizan alrededor del Oc^ano Pacffico, en el 
denominado «Cinturdn de Fuego». Los estratovolcanes 
activos son morfologfas relativamente jdvenes y una gran 
parte no han sido adecuadamente datados. Se estima su 
edad entre los 100.000 anos y un mil ion de anos. No obs¬ 
tante, la edad del Mont. Pelde es de 35.000 anos y la de 
su basamento de 300.000 anos. 


Calderas 

Algunos volcanes tienen una depresidn profunda circular 
o elfptica en la cumbre {Figs. 4.22, 4.47 y 4.51), mucho 
mayor que un crater normal, dando la impresion de que una 
gran explosion ha hecho desaparecer el techo del cono. Es- 
tas grandes depresiones, normalmente originadas por co¬ 
lapso (Williams, 1941) se oonocen con el tdrmino espanol 
de caldera, muy utilizado en la toponimia de las Islas Ca- 
narias. Curiosamente, dicho t^rmino se tomo de la Calde¬ 
ra de Taburiente, en la Isla de La Palma (Canarias), que no 
es una caldera en el sentido gendtico del t^rmino, sino que 
la forma se debe a grandes deslizamientos (Anoochea et al ., 
1994). La mayor caldera eonocida es la de Yellowstone, 
que mide 60 lan de diametro (Lipman, 2000). Las paredes 
de las calderas suelen ser subverticales y el fondo se sitiia 
a varios cientos de metros. 

Los principales eletnentos estmcturales y morfologicos 
de las calderas son: Ifmites net os, pared interna, fallas de 
borde (si existen), fondo estructural de las calderas, relle- 


no intercaldera (ignimbritas y deslizamientos de las pare¬ 
des) y camara magmaliea infrayacente. El conocimiento de 
estos elementos proporciona una base para la discusion de 
los procesos estructurales y de subsidence (Lipman, 2000). 

Se ha senalado que muchas calderas se han foonado du¬ 
rante una importante erupcion de grandes volumenes de 
material pirodastico, que ha conducido al rapido vacia- 
miento y colapso del techo de la camara magmatica. A es- 
tas grandes depresiones originadas por estos procesos se 
denominan calderas de subs ideneta o calderas tipo Glen¬ 
coe (Escocia) (Fig. 4.52) (Francis, 1993), y se parecen a un 
piston subsidente dentro de un cilindro. Los diques anu- 
lares son la expresion gcologica del cilindro. 

Otro modelo surgio de la erupcion del Volcan Kraka- 
toa (estrecho de la Sonda, Indonesia) en 1883, en el que 
un gran colapso convirU6 la isla en ties pequenos islotes, 
conc^ntricos respecto al lugar de maxima subsidencia, y 
desaparecieron las dos terceras partes de la misma. La 




FIG LIRA 4.SI Crater del 
volcdn de piroclastos de Omuro, 
Peninsula de Izu (Japdn), 
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FIGURA 4.52 Caldera de 
aibsidencia. A la izquierda, 
las eruptiones tienen lugar 
a favor de fractures 
anulares. En el segundo 
(bade la izquieida oontinuan 
las erupciones a partlrde un 
oonducto central despues 
de formarse la caldera 
(Bailey y Maule, 1960). 



erupcion comenzo por la envision de grandes cantidades de 
pirodastos (Fig. 4.53). EL momento de maxima actividad 
se manifesto por una serie de explosiones (erupciones pli- 
nianas y peleanas) que emitieron cenizas liasta la estra- 
losfera. Con posterioridad, la camara magmatica se 
hundid rapidamente y, a su vez, el magma ascendio cerca 
del maigen de la caldera. Estos colapsos generaron tsu¬ 
namis en los que perecieron 36.000 personas (Neall, 
1996). En 1927 suigio en el centra de la caldera un nue- 
vo volcan (Anak Krakatau), corno consecuenda de una 
erupcion submarina que formo una isla. A este modelo se 
le denomina caldera tipo Krakatoa o caldera tipo Cra¬ 
ter-Lake. Este ultimo nomine deriva de la caldera Crater- 
Lake en Oregon (Estados Unidos). 

Algunas calderas silt'ceas se encuentran agrupadas for- 
mando complejos de calderas, como en San Juan Moun¬ 
tains, Colorado (Estados Unidos) (Steven y Lipman, 1976). 
En este area se reconooen 18 calderas formadas entre 22 y 
30 millones de anos. Las calderas se superponen entre si y 
algunas aparecen anidadas, por lo que es difTcil saber d6n- 
de empieza una y donde acaba la otra. 

Tambicn se reoonocen calderas de escudos hasalti- 
cos, como en los volcanes de las Islas Hawaii, Islandia, 
Islas de la Reunion y Galapagos. Se producen por colap- 
so de la cumbre a modo de un piston, tras la emisidn de 
grandes cantidades de lava, con lo que el techo de la ca¬ 
mara magmatica pieide soporte y se hunde. Son menos 
profundas que los tipos descritos con anterioridad. Se 
pueden reconocer lavas basalticas en el interior de la cal¬ 
dera, como en la Caldera Menengai (Kenia), de 12 km de 
diametro, 485 m de profundidad y un area de 98,5 km 2 
(Fig. 4.54). 

En la evolucion de algunos volcanes se pueden origi- 
nar colapsos o grandes deslizamientos en los flancos del 
volcan que en ocasiones se han interpietado como calde¬ 
ras, Las Canadas (Tenerife) (Anoochea et al., 1990,2000; 
Martf et al., 1994) y Taburiente (La Palma) (Ancochea et 
al., 1994; Watts y Masson, 1995). 



JH 


FIG URA 4.53 Eta pas en la formacion de la caldera Crater 
Lake, Oregon, (a) Explosiones ligeras. (b) Incremento de la 
violencia de la actividad. (c) Momento £lgido de las empdones 
plinianas y peleanas. El magma se hunde bajo el techo de la 
c£maia magmatica. (d). Colapso del cono en la c4mara 
magmatica. (e) Nuevas erupciones del fondo de la. caldera, 
especialmente cerca dei borde (Williams, 1941). 
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FIGURA 4.54 Caldera 
Menengai con lavas basalticas en 
su interior. Centio del rift valley 
Gregory. Nakuru (KenLa). 



Formas volcanicas resultantes de la erosion 


Adiferenda del caracterconstructivo y destiuctivo de la di- 
narnica de los volcanes, la erosion rebaja paulatinamente 
la superficie terrestre. Si un volcan esta totalmente apaga- 
do puede con el tierapo oonvertirse en una superficie de 
erosion plana. Los procesos de meteorizacidn que afectan 
a las rocas volcanicas son los mismos que atacan a los mi- 
nerales que oonstituyen las demas rocas, aunque los pro¬ 
cesos y la intensidad de los mismos pueden variar en las 
diferentes zonas morfocli maticas (Gutierrez, 2001,2005). 

Los n'os que drenan los campos de lava erosionan sus 
valles y modifican el paisaje. Si la action fluvial tiene lu- 
gar durante mucho tiempo, pueden producirse profundas 
gaxgantas, como las que ha excavado el Rio Columbia (nor- 
oeste de Estados Unidos) al discunir por los basaltos de 
meseta e incluso ha alcanzado el substrate, pudiendo en 
parte conocer la paleotopograffa anterior a la acumulacion 


de las lavas. En las islas de La Gomera, La Palma o Gran 
Canaria la erosion ha producido grandes harrancos de 
cientos de metros de profundidad. Cendrero y Diaz de Te- 
ran {1985) realizan un estudio cuantitativo de la erosion en 
la Ida de La Gomera (Canarias) y senalan que la profun¬ 
didad media de los barranoos de la isla es de 272 m y la 
erosidn promedio de 0,204 km 3 /km 2 . 

Las lavas fluidas discurren por la red fluvial y modi¬ 
fican el drenaje. Si su volumen es importante pueden re- 
presar lagos. Cuando cesa el flujo de las lavas, por debajo 
de las mismas se pueden enoontrar rocas mas facilmente 
erosionables. La socavacion del rfo, junto con otros pro¬ 
cesos de la dinamica externa, elaboran un relieve en el 
que las partes elevadas son lavas resistentes (como el ba- 
salto) y, por consiguiente, se produce una Inversion de 
relieve (Fig. 4.55). 



FICURA 4.55 Inversion del relieve (Ollier, 1969). 


Capftub 4 • \hkanes 117 















F1GURA4JS6 Vblles de 
escarpadas lad eras. Valle de 
Taganaga, Macizo de Anaga. 
Tenerife (Islas Canaries). 



Los oonos de piroclastos son a veces tan porosos que el 
agua se infiltra totalmente y no sufren erosion hfdrica. En 
oonos antiguos, la arcilla de meterorizadon rellena los po¬ 
res y sufren un abarracamiento en las laderas. Los oonos de 
la lava se eresionan con mayor facilidad que los oonos de 
piroclastos. Cerca del crater hay menos erosidn, ya que la 
cuenca de recepddn es muy pequena; sobre las zonas me¬ 
dia? de ladera la erosion es maxima y en las partes bajas es 
mas pequena, debido a que la pendiente es menor. En la 
zona distal se depositan abanioos aluviales. Los interfluvios 
entre los barrancos estan constituidos por crestas agudas. El 
oonjunto de barrancos y crestas da lugaral denominado va- 
rillaje de somhrilla {parasol ribbing) que no es fiecuente 
que permanezea intacto mucho tiempo. En los estrato-vol- 
canes y madzos antiguos existe un mayor control estructu- 
ral por las capas mas resistentes de lava, que pueden dar 
origen a valles de escarpadas laderas (Fig. 4.56). 

Cuando los barrancos principales son activos en un 
cono volcanioo se ensanchan y profundizan. En la parte 
inferior los valles estan espadados y se desarrollan gran- 
des facetas triangulares. Estas facetas se denominan pla- 
nezes. La continua erosion del volcan tormina rebajando 
el cono hasta acabar en un oonjunto de diques y pitones, 
que representan el esqueleto del volcan (Fig. 4.57) 
(Ollier, 1969). 

Este esqueleto esta oonstituido por chimeneas que son 
los condudos por los que se emitieron los materiales vol- 
canicos para construir el cono, como los pays de Auverg¬ 
ne (Franda). Esta evolucion se complica cuando el volcan 
set hace activo y entonces las coladas discurren por el le- 
cho de los barrancos. 

Los grandes estratovolcanes, como el Teide, pueden 
presentar areas con climas muy distintos. En el node de Te¬ 
nerife las precipitadones son abundantes, mientras que la 
orientacion meridional tiene un clima arido, por lo que di- 


fteren los procesos erosivos y las formas resultantes; por 
endma de 2.000 m se desarrollan formas periglaciares 
(Criado, 2006). 



FIG UR A 4.57 Etapas en la erosidn de un volcan: volcdn 
intacto, etapas de planeze, volcan residual y esqueleto 
volcanico (Ollier, 1969). 
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Riesgo volcanico y prediccion 


La actividad volcanica constituye uno de los fendraenos na- 
turales mas catastrdfioos (Fig. 4.58a, b) (Tilling, 1993, 
2005). En el mundo hay unos 700 volcanes potencialmen- 
te peligrosos y cada ano entran en eruption unos 50 vol¬ 
canes, con mayor o menor riesgo de catastrofe (ICOG, 
1997). Se tiene un registro bastante fehaciente de la acti¬ 
vidad de los grandes volcanes de tierra firme. Sin embar¬ 
go, las erupciones de media na intensidad no se conocen 
muy bien. No producen grandes desastres, como sucedio 
en las erupciones de magnitud media del volcan Popoca¬ 
tepetl {1992-1999) (Gomez y Zamorano, 2002). 

Se conocen erupciones historicas catastroficas como la 
del Vesubio (79 d.C.), Mont Pelde (1902), Mt. St. Helens 
(1980), Nevado del Ruiz (1985) y Pinatubo (1991) (Tabla 
4.2). No obstante, muchas de las grandes erupciones no 
produjeron muertes y danos materiales, al afectar la erup- 
cidn a zonas despobladas, como la del volcan Katma en 
Alaska en 1912 (Hubp e Inbar, 2002). Por otra parte, con 
el aumento de la poblacion, se ha incrementado el nutne- 
io de desastres; esto es, el riesgo geoldgico se ha intensi- 


ficado (Carracedo, 1988). Los suelos volcanicos son muy 
fdrtiles y, por lo tanto, muy apropiados para su cultivo. Esta 
es la principal razon por la que existe una elevada densi- 
dad de poblacion en los flancos de muchos volcanes 
(Schmincke, 2004 y Thouret, 2004). Algunas erupciones 
volcanicas producen devastadoies lahares que se desplazan 
decenas de kilometros arrasando y fosilizando lo que en- 
cuentran a su paso (Fiister, 1992). Ademas, existe un efec- 
to colateral de las emisiones de cenizas a la estratosfera, 
que impiden la penetration de la radiation solar, lo que se 
manifiesta por un descenso de la temperatura de la atmds- 
fera terrestre. As(, en la erupcion de 15 de junio de 1991 
del Pinatubo (Pilipinas) los aerosoles volcanicos redujeron 
de 0,5-1 °C las temperaturas en el hemisferio norte (Self, 
2005) y en verano de 1992 hasta 2 < ’Cpor debajo de la tem¬ 
peratura normal (Robock, 2002). 

En ahos recientes se han nealizado numerosas investi- 
gaciones sobrela influencia de la actividad volcanica en la 
temperatura de la superfirie terrestre (Grove, 2004). Las in¬ 
vest igadones sobre dendrocronologta (Fig. 4.59) (LaMar- 
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FIG UR A 4.5& (a) La actividad volcanica ha prodacido 274.000 muertos desde el siglo xiv y posiblemente muchos mas. (b) Una 

cjan parte conesponde a eventos letales. (c) La mayoria de las muertes han sido come cons ecu encia de coladas. piroclasticas,, 
lahares* caida de cenizas o tsunamis (modificado de Simkin et aL 2001). 
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TABLA 4.2 Principales catastrofes volcanicas, de mas de 400 muertos (1783-2003) 
(modfficado de Simkin y Sieber, 1994). 


Region, volcan 

Fecha 

Impacto 

Vesubio, Italia 

1794 

50% de la Torre del Greco quedo enterrada por coladas. Danos en Ottaviano, 
San Giussepe y Osma. 400 muertos. 

Ritter Island, Melanesia 

1838 

Avalancha volcanica desencadend tsunamis. Unos 3.000 muertos. 

Tambora, Indonesia 

1815 

Coladas piroclasticas y tsunamis produjeron 10.000 muertos. EE hambre 
posterior caus6otros 82.000 muertos. 

Galunggung, Indonesia 

1822 

Erupci6n pliniana destruyd 114 pueblos y murieron 4.000 personas. 

Ruang, Indonesia 

1871 

Tsunami producido porcolapsode un domode lava, caus6 400 muertos. 

Krakatoa, Indonesia 

1883 

Erupci6n pliniana y tsunamis causaron la muerte de 36.400 personas. 

Kelut, Indonesia 

1919 

Lahares y posiblemente coladas piroclasticas destruyeron 104 pueblos y 
murieron mas de 5.000 personas. 

Merapi, Indonesia 

1930 

Coladas piroclasticas destruyeron 13 pueblos y murieron 1.369 personas. 

Pinatubo, Pilipinas 

1991 

Erupci6n plinianaque produjo unos 350 muertos, 1 enfermedades posteriores 
se cobraron 450 vidas. Fueron evacuadas 65.000 personas. 

Unzen, Jap6n 

1792 

Colapso del flanco de un volcan y tsunamis que causaron la muerte de 

14.500 personas. 

Mount St. Helens, USA 

1980 

Erupcidn pliniana se cobro 57 vidas y los danos producidos fueron de orden 
de 1.000 millones de dolares. 

El Chkh6n, Mejico 

1982 

Coladas piroclasticas, caida de cenizas y lahares que produjeron 1.600 
muertos. 

Nevado del Ruiz, Colombia 

1345 

Lahares causaron la muerte de 1.000 personas. 

Nevado del Ruiz, Colombia 

1935 

Lahares destruyeron Armero y murieron 23.000. Los danos se estiman en 

7.700 millones de dolares. 

Mt. Pelee, Martinica 

1902 

Coladas piroclasticas destruyeron St. Pierre y murieron unas 30.000 personas. 

Soufriere, St. Vicent 

1902 

Coladas piroclaticas causaron la muerte de 1.700 personas. 

Lakagigar, Is land ia 

1783-84 

La mayor efusi6n historic a produjo 13^14 km 3 de lava. Los gases destruyeron 
las cosechas y murieron de hambre unas 9.350 personas. 


che y Hirschboek, 1984) sugieren que existe una cierta re- 
lacion cntrc los eventos frios en los anillos y la actividad 
volcanica de los ultimos 500 an os. A1 comparar los datos 
de estos autores con el tndice de sombra de polvo {Dust Veit 
Index, DVI) de Lamb (1970), que mide el impacto de las 
erupciones volcanicas en la atmdsfera, se observa una con- 
cordancia con los diednueve eventos volcanicos prindpa- 
les, correspondientes al periodo de 1500-1963. En diez de 
ellos se observan eventos frfos notables despuds de uno o 
dos anos. Sin embaigo, en los restantes no se establece esta 
relacion. 

Bryson y Goodman (1980) indican que en la mayor par¬ 
te de las erupciones registradas entre 1945 y 1970, la pro¬ 
fundi dad optica de los aerosoles (medida del contenido del 
aerosol H 2 S0 4 ) es el doble de la normal y sugieren un au- 
mento de eyecdones en la estratosfeia. Estas circunstancias 
senalan un descenso de la temperatura para estas ddcadas. 
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Se sabe que durante las ddcadas de I960 y 1970 los gla- 
dares avanzaron a nivel global, lo cual es coherente oon lo 
anterior. Es posible que los periodos anteriores de avance, 
dentro de la Pequena Edad del Hielo se deban a esta cau¬ 
sa (Grove, 2004). 

Los materiales eyectados a la estratosfera tienen dife- 
rentes contenidos en H,S0 4 . Las erupciones de 1963 del 
volcan Agung (Indonesia) y las del volcan Fuego (Pilipi¬ 
nas) en 1974 presentan mayores conte nidos en S0 2 y HCl 
que las del Krakatoa (Indonesia), Santa Maria (Costa Rica) 
y Mt. St. Helens (Estados Unidos), que emitieron mayores 
cantidades de material siliceo (Rampino y Self, 1982). Re- 
sulta evidente que los principales efectos atinosfdricos de 
las erupdones se producen por el azufre volcanico oon- 
vertido en acido sulfurico, que llega a ser el aerosol domi- 
nante. Su principal efecto es el enfriamiento de la 
troposfera inferior por reflexion de la radiacion solar. La 
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FIG URA 4.59 Anillos de eta pa fria en pino de California en el Oeste de Estados Unidos y principales erupciones volcanicas: 

<p) Afios con anillos de etapa fria; las flechas indican las erupciones asodadas. «NO» seriala ausencia de eventos principales trios 
en el moment) de la gran erupcidn. (b) Indice de sombia de polvo (DVI) y fee das de secuencia de erupciones y erupciones 
ndividuales. «NO» indica ausencia aparente de grandes erupdones correspondientes a eventos indicados en (a), (c) DVI de cada 
aria, con no mb res de volcanes y fechas de las erupciones principales (La Marche y Hiischboeck, 1984). 


cantidad de azufre eyectado a la estratosfera es mas im- 
portante desde el piinto de vista climatioo que la magnitud 
de las erupciones {Grove, 2004). Esto puede explicarla ca- 
tencia de etapas Was en los anillos de algunas de las erup¬ 
ciones antes titadas, segun el registro de LaMarche y 
Hirschboek {1984). 

Una information adicional podemos enoontrarla a tra- 
v& del contenido en sulfato de la atmdsfera, analizado en 
los testigos de las perforaciones de los casquetes glaciares. 
Despuds de una eruption, el contenido en sulfato aumenta 
significalivamente. Ese contenido se puede determinar a 
partir de variationes de la acidez medidas por oonductivi- 
dad electrica. Muchas erupciones entre hace 9.000 y 
110.000 anos han sido mayores que las del Tambora (1815). 
La distribution de las erupciones volcanicas y los valores 
de profimdidad optica calculados en el sondeo GISP2 (son- 
deo en el centra de Groenlandia), sugieren tiaramente que 
el volcanismo ha jugado un importante papel en la historia 
dimatica de los dos ultimos milenios. Los periodos de gran 
actividad volcanica desde finales del siglo xvia comienzos 
del siglo xx coinciden con periodos de baja temperatura y 
avance de los glaciares (Zielinski, 1995). 

Las ooladas piroclasticas, caida de cenizas, lahares y 
tsunamis son responsables del 90% de las muertes debidas 
a los efectos directos de la actividad volcanica (Fig. 4.58c) 


(Simkin et al., 2001). Las lavas se mueven lentamente y 
producen pooos danos, afectando a las estructuras estaticas. 
Las coladas piroclasticas son mortales, ya que alcanzan 
500-600 *C; y vclocidadcs de hasta 400 km/hora. Pueden 
producir la muerte por quemaduras y sofocation y son ca- 
paces de arrasar edifitios (Fig. 4.19) (McGuire et al. f 
2004). El volcan Chinchon o Chichonal (Chiapas, sureste 
de MOjico), tiene antecedentes de erupciones de hace 7.700 
anos. A finales de marzo y printipios de abril de 1982 en- 
tro en eruption con columnas de cenizas de hasta 24 km 
de altura y fue la eruption mas destructiva de M6jico en 
tiempos historicos. Se calcula entre 1.500 y 2.000 los muer- 
tos de los diferentes poblados existentes en las faldas del 
volcan. La muerte les sobrevino fundamentalmente por oo¬ 
ladas piroclasticas (Espfndola et at, 2002). 

En las columnas eruptivas se emite una mezcla de ga¬ 
ses, magma pulverizado y fragmentos solidos que began 
a tener decenas de kilometros de altura. Ese material frag- 
mentario oonstituye el tephra, ttimino que engloba ce- 
nizas, lap i ll i, bloques y bombas volcanicas expelidas por 
el volcan. Los tephias pueden cubrirzonas de decenas de 
kil6metros alrededor de un edificio volcanico. Las ceni¬ 
zas pueden llegar a generar una capa de 30 cm, a una dis- 
tancia de mas de 100 km del volcan. Las cenizas reducen 
la visibilidad y son peligrosas para las personas y ani- 
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males, ya que al respirar las particulas finas pueden lie- 
gar a producir silicosis. Tambten afectan a la maquinaria, 
contaminan las aguas, destruyen las piscifactorfas y cre- 
an problemas a la navegarion a£rea (Tilling, 2005). Cuan- 
do las cenizas depositadas sobre edificios se humedecen, 
aumentan de peso y pueden producir el colapso de los 
tejados. 

Cuando en un volcan se produce una gran rotura acom- 
panada de un colapso, se pueden originar grandes avalan- 
chas de detritos, de gran peligrosidad. El flanoo norte del 
volcan Mt. St. Helens (Estado de Washington, noroeste de 
Estados Unidos) en la erupcion de 18 de mayo de 1980 su- 
frid un import ante colapso (Fig. 4.60) (Hickson, 1990). En 
el volcan Unzen (Japdn) se produjo un gran deslizamien- 
1o en 1792, que genero un tsunami que produjo 14.000 
muertos (McGuire, 2004). 

En Espaha, la unica area con volcanismo activo, des- 
de finales del siglo xv, cuando las islas fueron ocupadas 
por Castilla, es las Islas Canarias. En liempos histdricos 
se han producido erupciones en las islas de La Palma, 
Hierro, Tenerife y Lanzarote (Fig. 4.61) (Cendrero et al., 
1997). En general las erupciones volcanicas en Canarias 
no son muy peligrosas, ya que las emisiones son de mag¬ 
mas de basaltos alcalinos de baja viscosidad y explosivi- 
dad. Uno de los riesgos mas importantes proviene de la 
posibilidad de generation de grandes deslizamientos (Fig. 
4.61). El primitivo edificio de Las Canadas experimentd 
cuatro episodios de deslizamiento entre 2,5 millones de 
anos y 150.000 anos (Ancochea et al., 2000; Cantagrel et 
al., 1999). En La Palma hubo al menos Ires episodios de 
colapso entre 1,2 millones de anos y 700.000 anos (An¬ 


cochea et al., 1994). En la Isla de El Hierro, se han iden- 
tificado tres episodios, uno de 300.000 anos, otro de < 
80.000 anos y un tercero sin datar (Ftister et al., 1992). 
La energt'a liberada por estos deslizamientos fue enorme. 
Se calcula que el deslizamiento de Las Canadas movili- 
zo unos 80 km 3 de roca, lo que representa aproximada- 
mente 5 X 10 IE julios (Cendrero y Dramis, 1996). 

Una de las grandes causas que se aduce para explicar 
estos grandes deslizamientos (McGuire, 2004) es el agua 
subterranea que actiia como desestabilizador de los edi¬ 
ficios volcanicos, especialmente si el magma se encuen- 
tra cerca de la superficie. McGuire (2004) sehala que en 
los volcanes Shasta (California) y Popocatepetl (Mejico) 
se han producido deslizamientos de 25 -30 km 3 . En las is¬ 
las estos deslizamientos pueden generar tsunamis catas- 
troficos. 

En estas tiltimas d^cadas se ha incrementado con- 
siderablemente la vigilancia y prevencion de las erup¬ 
ciones, mediante la instalacion de nuevos y oomplejos 
instrumentos, que ayudan a conocer los mecanismos de 
las erupciones volcanicas (Arana y Ortiz, 1993). Debido 
a la practica imposibilidad de estudiar profundamente to- 
dos los volcanes activos y potencialmente peligrosos, se 
han concentrado los esfuerzos en 170 volcanes (Ancochea 
y Barrera, 2002). 

Los volcanologos en la actualidad son capaoes de pre- 
decir con bastante aproximadon «d6nde» y «cuando» ten- 
dra lugar la erupcion en un area conocida y vigilada. No 
obstante, no se puede predecir la magnitud y las caracte- 
rfsticas de la erupcidn, sobre todo en aquellas de tipo ex- 
plosivo (Arana y Ortiz, 1993). 


FIG UR A 4.60 Esquema 
geologico de la empcldn de 18 
de mayo de 1980 del volcan 
Mt. St. Helens. No se Indlcan los 
depd&itos de lluvla piroclastica 
(Tilling, 2005). 
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FKJURA 4.61 Distribucidn de las erupciones historicas en Canaiias. En el recuadro inferior el rayado vertical indica las islas 
Con eiupciones historicas; el rayado horizontal seftala las islas con actividad prehistorica; en bianco, sin actividad cuaternaria. Se 
indican las areas de actividad volcdnica con sus edades. Las estructuias a mo do de caldera formadas por grandes deslizamientos 
se encuentran en Hieno, La Palma y Tenerife (Cendiero ef at, 1997). 


Es pied so tener tin conodmiento geoldgioo lo mas pro- 
ftindo posible de las areas volcanicas que se van a investi- 
gar. Se hace necesario conocer el factor tiempo para fijar 
la vida de un volcan, los tipos de magmas, los mecanismos 
eruptivos y los criterios geologicos utilizados en la eva- 
luaddn del riesgo volcanico, que se deducen del analisis de 
las oonsideradones precedentes {Arana, 1988). 

La vigilanda de los volcanes activos y peligrosos se re¬ 
al iza en gran parte en los diferentes observatorios volca- 
nologicos (Fig. 4.62). El ascenso del magma produce 
diversas manifestadones que se pueden medir, had^ndo- 
se mas frecuentes e intensas a medida que se acerca la 
erupcion. El magma produce temblores de tierra, deforma 
la superfide del volcan, produce cambios en los gases que 
expelen las fumarolas y en ocasiones calientan la superfi- 
cie (Scarth, 1994). 


Las tdcnicas instrumentales que se emplean, ordenadas 
de mayor a menor eficiencia, son las siguientes (Arana, 
1993; Marti y Folch, 2005): 

a) Geodesia: redes, nivelacion, dinometrfa. 

b) Geoqufmica de gases y termometria. 

c) Geoffsica: geoelectriddad y geomagnetismo. 

d) Geoffsica: sismologta. 

e) Geodesia: gravimetrfa. 

A veces estos volcanes peligrosos presentan un diffcil ac- 
ceso y entonces su vigilanda se (leva a cabo por sensores 
remotes (transmisidn de datos por satdlites artifidales). 
Tambidn se utilizan modelos teorioos pre-eruptivos y erup¬ 
tivos (Martf y Folch, 2005). 

Los m^todos geod&icos se utilizan para analizar las de- 
formaciones del terreno debidas a la actividad volcanica. 
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FIG UR A 4.62 Observatorio 
wlcanologico da la Mont Pelee 
(Martinica, Pequenas Antillas), 
hstalado an la falda del volcdn, 
donde se ha colocado una 
complete instrumentacion para 
levar a cabo la vigilancia del 
volcan. 



La nlvelacion y la triangulacion son los ntetodos dasioos 
para observar las deformaciones, asf oomo la utilization de 
indinometros y extensdmetros (Yokohama, 1993). 

Los cambios en el volumen y tipos de gases antes de la 
erupcidn pueden ser buenos indicadores. Las modificacio- 
nes en el volumen o composition estan reladonadas posi- 
blemente con cambios en las condiciones de equilibrio en 
la camara magmalica. Los cambios mas significativos son 
el incnemento de las cantidades de HQ, HF y SO, y un au- 
mento en la relacion S/Cl (Noguchi y Kamiya, 1963). En 
principio, las temperaturas de la superfide del volcan pa- 
recen ser unos datos significativos. Sin embargo, la baja 
conductividad tdrmica de las rocas trae consigo que un in- 
cremento importante de la temperatura en profundidad no 


se manifieste en superfide. El seguimiento de la actividad 
volcanica mediante mdtodos geoeldctricos y geomagndi- 
cos se esta desarrollando en estos liltimos anos. 

La sismologta es poco eficaz en la predicdon de las 
erupdones (Arana, 1993). Solo si se conocen los registros 
si'smicos, interpretadones y respuestas de un area deter- 
minada durante varies anos, se puede predecir una erupcidn 
de una manera plausible (Schmincke, 2004). La gravime- 
tria permite tener informaddn sobre la estructura profun¬ 
da del volcan, pero al igual que otras tdenicas que se 
aplican a la vigilancia de un volcan es tmiy discutida. 

Todos estos estudios de las caracterfsticas del volcan, 
asi como de su pasado, permiten elaborar tnapas de riesgo 
volcanioo (Parra y Cepeda, 1990) (Fig. 4.63). En ellos, se 


FIGURA 4.63 Mapa de riesgos 
volcanicos del Nevada del Ruiz 
(Colombia) (Parra y Cepeda, 1990). 
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cartograffan las areas sometidas a un posible riesgo. Tam- 
biOn se efectuan mapas de riesgos tematioos (lahares, co¬ 
la das, etc.), cuya supeiposiciOn da lugar a mapas de sfntesis 
sobre los riesgos de ese volcan. Con estos mapas se pue- 
den tomar medidas de evacuation de aquellas zonas de alta 
peligrosidad. Aigunas veces, el reiterado uso de las alamias 
puede llegar a insensibilizar a la gente e interpretar que to- 
das las alarm as son falsa s. 

Las autoridades pueden ordenar evacuaciones de las 
zonas de mayor riesgo volcanioo. Otras veces. cuando las 
ooladas son relativamente lentas (Fig. 4.15), se pueden 
efectuar modi ficacioncs en el trazado de las mismas, tal y 
como se ha Uevado a cabo en las recientes erupciones del 
Etna. En la eruption de 1992, una oolada se dirigfa a la po- 
blatidn de ZafFarena (Barbed et al., 1993). Otro problema 
puede suigir del desacuerdo en la prediction por parte de 
los volcanologos, de cara a una evacuation. En la erupciOn 
de 1976 del volcan SoufriOre (Guadalupe, Pequenas Anti- 
Uas) (Fig. 4.64) un equipo de investigation estimaba que 
los sfntomas indicaban que la erupciOn era inminente, 
mientras que otro disentfa total mcntc de esas predicciones 
(Tazieff y Derruau, 1990). 

Estas discrepantias surgen de la ambigviedad que pre- 
sentan los distintos indicadores que se utilizan para prede- 
d r la inminencia de una erupciOn (o una fase violenta de 
una erupciOn en curso). El ascenso de magma hacia la su- 
perficie puede producir la deformation del edificio volca¬ 
nioo, el aumento de la temperatura de los gases y del 
oontenido de los componentes magmalioos en los mismos, 
el incremento de la actividad sfsmica, o variationes en los 
campos elOctricos y magntiicos. No obstante, el hecho de 
que el magma ascienda no quiere decir que, necesaria- 
mente, llegue a la superficie y produzca una erupciOn, ya 
que en ocasiones puede detenerse a una tierta profundidad. 
En el estado actual de los conotimientos sobre prevention 
volcanica, no es posible todavfa discriminar entre ambas 
posibilidades. 


FtCJL'RA 4.64 Calles de la Basse Terre. Al fendo el volcOn 
La Soufriere (Isla de Guadalupe, Pequenas Ant lias). 
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Introduccion 


La meteorizadon es cl fendmeno mas fundamental cn la 
evolucidn del modelado. Es la precursor del ddo geolo¬ 
gic© de erosion, transporte y sedimentaddn. En el desano- 
lio del karst la meteorizacion es el prindpal agente de la 
geneiadon de este tipo de modelado. Tambifei es esendal 
en el desanollo de los suelos, regolitos y en la alteradon de 
las piedras monumentales (Turkington el ai, 2005). 

La meteorizacion es la respuesta de los materiales que 
estaban en equilibrio dentro de la litosfera a condieiones 
en o cerca de su contacto con la atmosfera, hidrosfera y, 
quiza todavi'a mas importante, la biosfera (Reiche, 1950). 
La importanda de la biosfera esta sobredimensionada. 
Una definicidn muy pa red da es la indicada por Winkler 
{1973). Una gran parte de las rocas han estado sometidas 
a elevadas presiones y temperaturas, en ausencia de aire 
y agua. AI aflorar en superficie tienen que buscar condi- 
ciones en equilibrio con presiones de una atmdsfera, tem¬ 
peraturas mucho menores y presencia de aire y agua, que 
son las condieiones existentes enel contacto litosfera-at¬ 
mosfera (Carroll, 1970). Algunos procesos mecanicos de 
meteorizacion fragmentan las rocas, mientias que la acti- 
vidad quimica altera los diversos tipos de minerales. La 
accion bioldgica afecta a las rocas desintegrandolas tanto 
fsica como bioquimicamente. El resultado es la genera- 
cion de una peHcula superficial de alteracidn. La meteo¬ 
rizacion fadlita la actuacion de los procesos erosivos, ya 
que la carencia de la alteracidn debilita considerablemen- 
fe la denudacidn. Los productos resultantes de la meteo- 
xizacion se reestructuran formando minerales y rocas de 
neoformacidn que, a veces, pueden ser indicadores pale- 
oclimaticos (Birkeland, 1984; Migon y Lidmar-Bergstrdm, 
2002; Bremmer, 2002). 

De la definidon de Rdche (1950) se deduce que el cli- 
ma ejerce una influencia fundamental en los procesos de 
meteorizacion. Estas dreunstancias se reflejan daramen- 
fe en los diagramas de Peltier (1950) y Wilson (1968, 
1969) en los que se relacionan los procesos de meteori- 
zacidn con las variaciones de precipitacidn y temperatu- 
ras medias anuales (Figs. 12.1 y 12.3). 

En la alteradon de las rocas en ambientes dcscrticos fri¬ 
es y polares (Ugolini, 1986) el proceso fundamental es el 
Helo-deshielo que ejerce su maxima acdon en los am¬ 
bientes cuyas temperaturas medias oscilan alrededor de 0 
< C. En estas regiones polares, las bajas temperaturas afec- 
tan no solo a la veloddad de las reacdones qufmicas, sino 
tambifei al estado del agua. Las bajas temperaturas retar- 
dan la disoludon, excepto para las rocas carbonatadas. 
Thmbifei las bajas temperaturas afectan directa o indirec- 
tamente a la colonizadon, crecimiento y descomposidon 


de los componentes bioldgicos. Por el oontrario, se tienen 
factores favorables para la actividad de los procesos flfsicos 
y qufmicos: duradon de la radiadon solar durante el vera- 
no, una mayor radiadon ultravioleta, elevados gradientes 
de temperatura, ddos de humededmiento y secado y de 
hielo-deshielo, etc. Se puede conduir que la dferil meteo¬ 
rizadon en las regiones polares es el resultado de factores 
climaticos adversos que traen consigo la disminuddn de la 
produeddn de biomasa, veloddad de descomposidon de 
la materia organica, y tambidi decrece la lixiviacion y la 
formacion de quelatos. 

La alteradon de las rocas en las zonas aridas es el re¬ 
sultado sobre todo de las amplias variaciones diarias y es- 
tacionales de temperatura y humedad relativa. Ademas, en 
los desiertos los afloramientos rocosos suelen ser mas 
abundantes que en otras zonas climaticas y las caracterfs- 
ticas litologicas y estructurales de los mismos se dejan sen- 
tir en la actuacion de los procesos y en las morfologfas 
resultantes (Fig. 5.1). En estos ambientes desdticos la me¬ 
teorizadon ffsica tiene un peso espeeffico mayor que las 
meteorizadones biologica y qufmica. La escasez de agua 
y las altas temperaturas existentes traen consigo un d^bil 
desarrollo de la vida animal y vegetal y, por oonsiguiente, 
la meteorizacion biologica es muy reducida (Bierman y 
Caffee, 2001; Viles, 2005). Igualmente, este d^fidt hi'dri- 
co afecta a la actividad e intensidad de la meteorizaddn 
quimica, ya que el agua es necesaria para el ataque a las es- 
tructuras cristalinas y para la posterior movilizacidn de los 
iones en disoludon. No obstante, algunos procesos como 
la meteorizacion salina son de tipo ffsico-qufmico y feta 
Ueva impbdta la disoludon y predpitadon de sales de ele- 
vada solubilidad y la posterior rotura de la roca (Cooke et 
al ., 1993). Tambifei se reconocen en las zonas aridas la for- 
macion de oxidos de hierro por aeddn capilar y la movili- 
zadon de sflice y alumina en medios alcalinos (Smith, 
1994). Todo ello parece indicar que en los desiertos se de- 
sarrollan la mayorfa de los procesos de meteorizadon qui¬ 
mica, pero su intensidad disminuye oonsiderablemente con 
reladon a los ambientes mas hiimedos. Por otio lado, en las 
regiones aridas podemos encontrar algunas formas y de¬ 
positor heredados de diferentes oondidones dimaticas pa- 
sadas, tales como perftles de alteradon, lateritas, dolinas y 
cavidades karsticas, etc. Todos ellos se formaron en cl i mas 
pretfeitos mucho mas hiimedos en los que la meteorizadon 
quimica era mas acusada. 

El resultado de la actividad de los procesos de meteo- 
rizacidn se manifiesta en las rocas por disgregacion gra¬ 
nular, descamacion y fracturacion. Las particulas liberadas 
se movilizan por los procesos erosivos fluviales y eolicos. 
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quedando impresas sobre la roca diversas morfologfas, 
como consecuencia de la desigual actividad de los proce- 
sos de alteracion. Estas formas suelen ser de pequeno ta- 
mano y se caracter i zan fundamentalmente por la presencia 
de oquedades poco profundas en la superftcie de la roca 
(Goudie, 1989a). 

En las zonas tropicales hfimedas los procesos dotni- 
nantes son los de meteorizacion qufmica con iina lixivia- 
cion maxima, como consecuencia de las may ores 
precipitaciones. Ademas la alteracion en estas zonas es 
mas intensa y profunda por las elevadas temperaturas, que 
incrementan la velocidad de las reaociones qufmica s. Ade¬ 
mas tienen una densa vegetacidn que aporta a la capa su¬ 
perficial una gran cantidad de materia organica, que en su 
mayor parte es oonsumida por las bacterias, por lo que son 


suclos con poco humus. Las condiciones de elevadas tem¬ 
peraturas y precipitaciones incrementan la biota y la fau¬ 
na. La accion de diferentes tipos de especies faunfsticas 
efectda un papel singular en la movilizacidn del material 
superficial y tambi^n en la construction de pequenos mon- 
tfculos (Fig. 5.2). No cabe duda de que el clima es uno de 
los factores mas significativos en el desarrollo de la me- 
teorizacidn. El agua resultante de la precipitacidn es el re- 
activo mas importante en los procesos de meteorizacion y 
su cantidad es un factor fundamental en la intensidad y 
tipo de alteracion. En las regiones tropicales hfimedas es 
el agente que ataca las estructuras cristalinas y evacua las 
bases (Na\ K + , Ca 2+ y Mg 2 *) y paicialmente la sflice. Tam- 
bidn afecta a la velocidad de las reacciones bioqufmicas 
en las plantas. La temperatura lleva a cabo aociones di- 



FIGtRAS.l Aieniscas 
perforadas por procesos de 
meteorizacion controlados por la 
estructuia de la roca. 
Faleocanales de arenisca 
calcarea miocena de la 
Depresidn del Ebio. Alcaniz 
(pravinciade TerueL Espaha). 



FIG UR A 5.2 Pequehos 
monticules construidos por 
cangnejos para su habitat Fort de 
France (isla de Martinica, 

Pequ e has Anti I las). 
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rectas e indirect as en los procesos de meteorizacion. Las 
elevadas temperaturas aceleran las reacciones qufmicas. 
Segun la Ley de Van’t Hoff por cada 10't de aumento de 
temperature, las velocidades de las reacciones qufmicas se 
duplican o triplican {Tricart y Cailleux, 1965). 

El resultado de la actuacion de los procesos de mete- 
orizacidn, sobre todo los de alteracidn qufmica, da lugar 
a una roca intensamente meteorizada. Esta descomposi- 
cidn de las rocas es consecuencia de las elevadas preci- 
pitaciones, temperaturas y de la respuesta de la vegetacion 
alas mismas. Las aguas naturales alcanzan en estas are¬ 
as valores de pH que oscilan entre 4 y 6 y es muy posi- 
ble que esta acidez sea debida a la hidrolisis de los 
alicatos {Curtis, 1976). La importante liberacidn de dio- 
xido de carbono biogcnico suministra gran cantidad de bi- 
carbonatos a las aguas. Los procesos de humificacion 
producen acidos hiimicos y fulvicos que exportan catio- 
nes como compuestos organo-metalicos {Thomas, 1994a). 


Debido a la actividad de estos procesos se originan po- 
tentes perfdes de alteracidn, que serin analizados con 
posterioridad. 

Por otra parte, Duchafour {1979) diferencia entre alte¬ 
racidn geoqufmica, en ausencia de materia organica, y al- 
teracidn bioqufmica condicionada por la presencia de 
materia organica. La alteracidn geoqufmica evoluciona 
ripidamente hacia formas cristalinas simples bajo la ge- 
neracidn de oxidos librcs (oxihidrdxidos) o bien formas 
complejas, como las arcillas de neoformacion. Por el con- 
trario, la alteracidn bioqufmica se caracteriza por la len- 
titud de los procesos de cristalizacion y neoformacion. La 
cristalizacion de los oxidos de hierro, la neoformacidn de 
las arcillas a expensas de los geles se ralentiza en presen¬ 
cia de materia organica. Por el contrario, las transforma- 
ciones de los minerales micaceos se aceleran con la 
existenda de materia organica y acomplejante {Robert et 
ai ., 1979). 



Tipos y procesos de meteorizacion 


La meteorizacion se divide en tres tipos: ffsica o mecani- 
ca, biologica y qufmica y todos ellos pueden actuar con- 
juntamente. En la meteorizacion ffsica la roca se rompe 
por diferentes causas mecanicas {Fig. 5.3). La mayorfa 


de las fuerzas aplicadas a los materiales geologicos son 
externas, aunque tambidn pueden estar acumuladas en el 
interior de la roca. 


FIGURA .'i.l Meteorizacion 
fisica. Desierto del Sinai (Egipto). 
Foto J. Rosell. 
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5.2.1 Meteorizacion fisica 

5.2.1.1 Lajamiento 

Las rocas que ban estado a una profundidad considerable 
en la litosfera y, por lo tanto, sometidas a elevadas pnesio- 
nes de confinamiento, al ascender a la superficie sufren una 
descompresidn por p&dida de carga que se transmite a las 
rocas, generando un diaclasado paralelo a la topograffa de- 
nominado lajamiento (sheeting) (Fig. 5.4) (Gilbert, 1904; 
Birot et al., 1968). El lajamiento se conoce tambi^n por 
muchos nombres (Twidale y Vidal Roman/, 2005) y cons- 
ta de una estructura en losas arqueadas de hasta 10 m de 
potencia (Fig. 5.5) y se considera 0,2 m oomo un espesor 
mfnimo. El lajamiento oorta las estructuras del substrata y. 


por consiguiente, postdatan la consolidacion de la roca 
afectada. Se encuentran en la mayor/a de los ambientes cli- 
maticos. El espaciado de este diaclasado discontinuo au- 
menta por lo general con la profundidad y se reconoce mas 
claramente en rocas masivas oomo granito, conglomerados, 
areniscas, etc. Es muy posible que la falta de referencias en 
rocas no masivas se deba a que la expansion se distribuye 
por antiguos pianos de fisibilidad (Ollier, 1965). El laja¬ 
miento se explica por procesos de termoclastia, meteori- 
zacion qufmica y relajamiento por pdrdida de carga, 
considerandolos en este caso como un diaclasado topogra- 
fioo (Lewis, 1954; Chapman, 1956; Birot et al., 1968). Es- 
tas interpretaciones son de caracter exogeno. Las de tipo 
enddgeno atribuyen el lajamiento a los esfuerzos desarro- 
llados durante el emplazamiento del granito antes de su en- 



FICL'RA 5.4 Lajamiento 
desarrollado en los granites del 
^lle de Yosemite (California). 
Las lajas son paralelas a la 
superficie del terrene. Foto 
J. Lopez Martinez. 



FEGL'RA 5.5 Lajamiento en la 
cumbre del Half Dome, Valle de 
Vbsemite (California). Al fondo se 
puede observar la influencia del 
lajamiento en las laderas. Foto 
J. Lopez Martinez. 
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friamiento y otros las relacionan con intrusiones diapi'ricas 
de dotnos gnefsicos. Algunos autores senalan que el laja- 
miento resulta de una compresion lateral (Twidale, 1973, 
1982; Vidal Romani' & al, 1995; Vidal Romani y Twidale, 
1998; Twidale y Vidal Romani, 2005). Como venemos, este 
diaclasado tiene una gran importanda en el modelado de 
las areas cratonicas tropicales (Birot, I960, 1968). Me- 
diante medidas in situ de esfuerzos se ha obtenido que el 
oontinente austral iano esta en un estado de comp resign ho¬ 
rizontal (Twidale y Vidal Romani, 2005). Estos estados 
compresivos postorog^nioos se reconocen actualmente en 
la corteza terrestre (Muller, 1964a). El trabajo experimen¬ 
tal de Holzhausen (1989) indica que la compresion lateral 
de bloques parcialmente confinados produce trayectorias 
de deformacion ascendentes (Fig. 5.6). 


5.2.1.2 Crioclastia 

Es el proceso de meteorizadon mas importante de las zo- 
nas periglaciares. Tambicn se denomina gelivacion y geli- 
fraccidn. El agua al oongelarse aumenta aproximadamente 
su volumen en un 9% y la roca se rompe cuando se supe- 
ra la resistenda a la tensi6n. Si el agua se hiela en un es- 
pado confinado se ejerceran grandes presiones sobre la 
roca encajante. Sin embargo, la acdon de la helada nunca 
es totalmente oonfinada, ya que el agua al helarse en una 
grieta puede extruir y solo parte de la expansion se utiliza 
en disgregar la roca (Ollier, 1969b). La cubierta de vege- 
tacion espardda y los afloramientos rocosos ejercen una in¬ 
flue ncia importante en la crioclastia en los ambientes 
polares. La vegetacion actlia como protectora y la abrasidn 
del viento y la gran desecacion en los afloramientos roco- 
305 impide la retencion de los productos de meteorizacion 
(Ugolini, 1986). For consiguiente, la meteorizadon es pe- 
licular en las regiones polares (Strakhov, 1967) (Fig. 12.4). 
La rotura produce dastos angulosos o gelifractos, pero 
tambicn tiene lugar una desintegracidn granular. Esta rotura 




FIG UR A 5.6 Respuesta de la compresion de un bloque 
parcialmente confinado: (a) experiencia de laboiatorio 
(Holzhausen, 1989); (b) resultado de la compresidn de un 
bloque partialmente confinado en circunstandas reales de 
campo (en Twidale y Vidal Romanf, 200S). 


mecanica de las rocas es un importante agente geomorfo- 
logico, como lo indican los campos de bloques existentes 
sobre superfides aplanadas y las potentes y extensas acu- 
muladones de gelifractos en laderas de areas montanosas. 
El maximo efecto de la criodastia se produce en primave- 
ra, cuando el agua resultante de la fusion nival penetra en 
las grietas y se congela con posterioridad. En las laderas 
meridionales de Sierra Nevada, alcanza su mayor intensi- 
dad durante los periodos pre y postnivales (Gomez Ortiz y 
Salvador Franch, 1998). La oontinua produccion de geli- 
frados true consigo el retroceso de las paredes rocosas, que 
segun experiendas de campo varfa entre 0,3 mm/aho en 
Spitsbergen (Jahn, 1976) y 2^ mm/ano en los Alpes sui- 
zos (Barsch, 1977a). 

La crioclastia se hace sentir con gran i mens i dad en las 
partes superiores de los estratovolcanes, que irrumpen las 
llanuras de Africa centroriental, como el Monte Kenia y 
el Kilimanjaro. Tambicn se manifiesta en las altas cum- 
bres andinas de Chile, Perii, Ecuador y Nevados de Co¬ 
lombia. 

La efectividad de la crioclastia es funcion del conteni- 
do de agua y del tipo de roca (Birot et al., 1968). Las ro¬ 
cas fgneas experimentsn una menor desintegracion que las 
pizarras. Esto esta en relacion con las caracteristicas es- 
tructurales, fundamentalmente con la densidad de pianos 
de fisibilidad de la roca (Fig. 5.7). En el caso de sedi- 
mentos la crioclastia depende de la porosidad y las rocas 
con una porosidad menor del 6% no experimentan crio¬ 
clastia y las muy porosas no estan afectadas por la geli¬ 
vacion (Lautridou y Ozovf, 1982). 



FIGURA 5.7 Risible accion de la crioclasta sobre canto 
lodado con exfoliacidn. Isla de James Ross, al Este de la 
Peninsula de la Antartida. FotoA. Martin Serrano. 
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Se han llevado a cabo numeresas cxpcricncias sobie 
meteorizacion criogdnica para distintos tipos de rocas 
sometidas a diferentes condiciones {Tricart, 1956a). Las 
realizadas sobre esquistos (Lautridou, 1988) {Fig. 5.8) se- 
nalan que tiene lugar una mayor fragmentacion del mate- 
tial cuando aumenta la intensidad de la helada, que trae 
consigo tin efecto de fatiga de la roca por el intenso en- 
ffiamiento. Igualmente se produce tin incxemento en la 
desintegracidn por crioclastia cuando aumenta el ntfmere 
de cidos de hielo-desbielo, al igual que una disminucidn 
de la mediana con el tiempo. 

5,2.1.3 Termoclastismo 

Las variactones de temperatura que experimenta una roca 
dan lugar a dilataciones y contracciones que pueden lle- 




FfClRA 5.8 Ejemplos de granulometries de gelifractos 
resultantes de esquistos precambricos de Norma ndfa. (a) 
Influencia de la intensidad de la belada. (b) Cambio oon el 
tempo (indloado por el nijmeio de cidos de helada a -18 °C). 
(c) Red uccion con el tiempo de la mediana de los gelifractos 
fcriclos de helada a -8 °C) para las muestras B y F 
(modificado de Lautridou, 1888). 


var a la rotura de la misma. El calor suministrado puede 
proceder de la radiacion solar y en ocasiones de fuegos, 
lelativamente frecuentes en ambientes scmiaridos {Ollier 
y Ash, 1983). En el primer caso, el proceso de desinte- 
gracion ffsica se denomina meteorizacion por insolacidn 
y, el segundo, se denomina choque termico (thermal 
shack ) (Yatsu, 1988; Dorn, 2003). Las superficies rocosas 
de los desiertos estan sometidas a elevadas temperaturas, 
que pueden alcanzar valores de 82 °C en Sudan {Goudie, 
1989a), y a oscilaciones diurnas de 54 *C como en el 
desierto de Atacama {Keller, 1946). La meteorizacidn por 
insolacion se manifiesta en los poco frecuentes aflora- 
mientos existentes en los tropicos humedos, que pueden 
alcanzar hasta 50 *C y estan sometidos, por consiguiente, 
a expansiones y conlracciones tdrmicas. En estos aflora- 
mientos los ciclos de humedecimiento y secado tambidn 
pueden ser un factor significativo de alteracion. 

La mayorfa de las rocas estan foimadas por difeientes 
minerales y estos presentan dilataciones tdrmicas distin- 
tas segtin su color y estructura. Las rocas y los minerales 
obscures absorben mas calor que los claros. Ademas, al- 
gunos minerales se dilatan mas facilmente en una direc- 
cion que en otra, segiin su estructura cristalina. Las 
dilataciones producen esfuerzos compresivos en el interior 
de la roca y las oontraociones esfuerzos tensionales. Como 
resultado de las diferentes expansiones y retracciones pue¬ 
den producirse microfisuras y disgregacion granular {Bi- 
rot et al., 1968). Por otra parte, como las rocas son malas 
conductoras del calor existe una importante diferencia de 
temperatura entre la superficie y el interior de la roca [Fig. 
5.9), lo que tambidn da lugar a importantes dilataciones y 
contracciones, que llevan a la descamacion de la misma 
{Birot et al., 1968; Warke y Smith, 1994; Smith y Warke, 
1997). Los cantos o bloques aflorantes en superficie retos 
en fracturas paralelas (cleaved boulder) se interpretan 
como producidos por meteorizacion por insoladon (Ollier, 
1983), aunque otros investigadores estiman que la causa 
es el haloclastismo. Los ruidos bruscos o chasquidos es- 
cuchados por los exploradores en el silencio nocturno de 
los desiertos se cree que son debidos a la rotura de las ro¬ 
cas al enfriarse durante la noche. 

Los clasicos experimentos de laboratorio de Black- 
welder {1925,1933) y Griggs (1936) de ciclos de calen- 
tamiento y enfriamiento con diferentes tipos de rocas, en 
ausencia de agua, ponen de manifiesto la inexistencia de 
returns de las rocas despuds de numerosos ciclos, equiva- 
lentes a 244 ahos de meteorizacion diaria. Pere al enfriar 
la roca con agua en lugar de aire seco se producen frac¬ 
turas despuds de un mimere de ciclos equivalentes a dos 
anos y medio. Hay que tener en cuenta que la presencia 
de humedad es general en todos los desiertos bajo la for¬ 
ma de brumas, rocfos nocturnos y, a veces, aguaceres que 
enfrian rapidamente la roca y enfatizan las contracciones. 
Otra circunstancia que se tuvo en cuenta en los primeros 
experimentos es el que las rocas se van debilitando pau- 
latinamente en largos periodos de tiempo, al estar afecta- 
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F1GURA 5-9 Arenisca calcarea 
digocena colon izada por 
liquenes y afectada por una 
intensa descamacion. Albelda, 
provinciade Huesca (Depresidn 
del Ebro). 

das por continuos ciclos de dilatation y contraction, que 
conduccn a la fatiga de la roca y finaimente a su fractura- 
ddn (Griggs, 1936; Aires-Barros et al ., 1975 y Aires-Ba- 
iros, 1977; Gdmez-Heras et al., 2006). Ademas, siempre 
hay que tener presente que la rotura de las rocas no solo 
* debe a un finico mecanismo, sino que por lo general se 
supeiponen o alteman dos o mas procesos (Robinson y Wi¬ 
lliams, 1994). Las temperaturas disminuyen exponencial- 
mente con la profundidad y el descenso mas rapido se 
realiza en los primeros centimetres (Peel, 1974) (Fig. 5.10). 
Los ensayos de laboratorio de Gdmez-Heras et al., (2006) 
sehalan que las diferentias de temperatura en superficie 
para distintos minerales pueden produtir disgregatidn gra¬ 
nular por efectos de fatiga. Tambidn el tamano de los cris- 
tales ejerce un importante oontrol sobre las diferentes 
temperaturas de los minerales en superficie. Por ultimo, las 
diferentias de temperatura podrian tener un control direc- 
to en la rotura de las rocas {Gdmez-Heras et al., 2006). 

Goudie et al., (1992) llevan a cabo la simulation arti¬ 
ficial de la meteorization de las rocas por fuego. El proce- 
so de desintegratidn del material varia fundamentalmente 
en funtidn de las caracterfsticas ffsicas de la roca (textura, 
mineralogfa y tipo de cemento), es decir, de las propieda- 
des intrfnsecas de la roca (Allison y Goudie, 1994). 

5.2,1.4 Hidroclastismo 

Las rocas estan sometidas a ciclos de humedecimiento y 
secado, que producen efectos disruptivos. Esta accion 
desintegradora inducida por el agua se comprueba me- 
diante ensayos de durabilidad llevados a cabo con dife- 
rentes rocas (Ollier, 1984). Estas permanecen sumergidas 
durante un dfa en agua y al dfa siguiente se secan al aire. 
La desintegration se manifiesta por una descamacidn su¬ 


perficial y fracturation de la roca, preferentemente a lo 
largo de los pianos de fisibilidad existentes. Las prime- 
ras descamaciones se observan despuds de cinco ciclos y 
el agrietamiento comienza una vez superados los diez ci¬ 
clos. La desintegration completa tiene lugar despuds de 
unos 180 ciclos. La descamacion se interpreta por la po- 
laridad de las moldculas de agua que son atraidas por las 
superficies de los minerales, producidndose una fuerza ex¬ 
pan siva que separa las superficies confinadas. Este me¬ 
canismo se comprueba en experiencias de laboratorio 
cuando se someten las rocas a la actividad de Uquidos de 
alta y baja polaridad. Los primeros producen importan- 
tes efectos disruptivos, mientras que en los segundos la 
action desintegradora es nula (Anon, 1966). 

Las superficies de las rocas en los desiertos pueden hu- 
medecerse por aguas de lluvia, rocio y niebla. El rocfo es 
ftecuente en algunos desiertos y puede dar lugar a un ti- 
clo diario de humedecimiento y secado (Cooke et al., 
1993). Por otra parte, la penetratidn del agua en la roca de- 
pende del tamano y geometrfa del poro, mientras que el se¬ 
cado implica evaporation y es funti6n de la temperatura y 
velocidad del viento. Es evidente que el hidrotiastismo es 
mas importante cuantos mas ciclos de humedecimiento y 
secado afecten a la roca. Por eso, los afloramientos de roca 
desnuda situados en laderas de solatia sufren una mas in¬ 
tensa desecation que las rocas situadas en umbrfa y, por 
consiguiente, el nfimero de ciclos de hidroclastia sera ma¬ 
yor y la meteorization de las rocas mas profunda. Estas tir- 
cunstancias se comprueban en las areniscas terciarias de la 
Depresidn del Ebro (Sancho y Benito, 1990) y se corro- 
boran en los sillates de iglesias y edifitios histdrioos de esta 
region, como en las iglesias medievales de Torres del Bayo 
(Gratia, 1985). Tanto en unos como en otros las areniscas 
estan intensamente alteradas cuando estan orientadas a so- 
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5.2.1.5.1 Influencia del clima 

Las amplias variaciones diurnas y estacionales de tempe- 
ratura y humcdad relativa reinantes en todos los desiertos, 
junto con la presencia de vientos secos y esporadicos, fa- 
cilitan el haloclastismo (Goudie, 2004d). Ademas, estas va¬ 
riaciones de temperatura y humedad no solo son de caracter 
temporal, sino que se manifiestan tambicn en superficie y 
cerca de la misma, por lo que influyen en la variabilidad 
espacial de los procesos de meteorizacion salina. Las altas 
temperaturas dan lugar a la evaporacidn de las soludones 
salinas y finalmente a su predpitadon. Igualmente el en- 
friamiento de las soludones saturadas puede produdrtam- 
bidn la precipitadon de sales. Por otra parte, el incremento 
de humedad puede generar sales hidratadas y el aumento 
de temperatura origina la dilataddn t&mica de los erista- 
les salinos. Estos procesos de crecimientos de cristales, 
Mdratadon y dilatacion producen importantes modiftca- 


ciones volumdtricas, que traen consigo esfuerzos disrupti- 
vos en las rocas afectadas (Cooke et al., 1993). 

Las variaciones climaticas afectan al movimiento del 
agua por capilaridad (Cool® et al., 1982) (Fig. 5.11). 
La zona de capilaridad, que puede alcanzar una altura de 
3 m en ambientes muy aridos, varfa en funcidn del tama- 
no de las partfculas constituyentes y del grade de cemen- 
tacion de la roca. Su lfmite superior viene dado por 
acumulaciones de cristales de sal y cuando el (rente capi- 
lar alcanza la superficie se originan eflorescencias salinas 
(Fig. 5.12). 

5.2.1.5.2 Us rocas afectadas 

El influjo de la meteorizacion salina sobre las rocas es fun- 
cion de la mayor o menor capacidad transmisiva del agua 
cargada de sales. Por eso, es necesario conocer las pro- 
piedades fisicas de las rocas tales como porosidad eficaz 


LiWITEDELA 
20NA DE CAPILARIDAD 



FIGL'RA 5.12 Eflorescencias 
salinas en arenlscas calcareas 
miocenas de la Depiesidn del 
Ebro. El Tormlllo (provincia de 
Hje$ca). 
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y atrapada, distribution porosimdtrica, capacidad de ad- 
sorcion, penetration capilar, desorcion, expansion hfdri- 
ca, resistencia a la traction, entre otras. Tambi^n es 
importante saber los tipos de minerales de la art ilia exis- 
tentes. 

Los ensayos de durabilidad llevados a cabo sobrc dis- 
tintos tipos de rota para conocer el grado de resistencia 
ante diferentes soluciones salinas, reflejan que las arenis- 
cas y calizas son menos resistentes al haloclastismo que 
las rotas fgneas y metamdrficas. Este tipo de meteoriza- 
cion es mas efeetivo en rotas porosas con gran capacidad 
de adsorcidn y pgrdida de agua tales, como por ejemplo, 
areniscas poco cementadas (Mabbutt, 1977). 

5.2.1.5.3 Las sales: tipos, procedencia yzonas 
de concentracidn 

Las sales mas frecuentes que intervienen en los procesos 
de haloclastismo son los doruros, sulfatos, carbonatos y 
nitratos de sodio, calcio, magnesio y potasio. El CaC0 3 es 
becuente en zonas semiaridas, los sulfatos predominan en 
areas aridas y los doruros abundan en los desiertos oosteros 
(Cooke et al, 1993). Para que se produzca la cristalizacion 
es necesaria la alternancia de etapas de humededmiento y 
secado y cuanto mas cidos de este tipo se produzcan ma¬ 
yor sera la intensidad de la meteorizacidn salina. La efec- 
dvidad de la meteorizadon vari'a ton la solubilidad de las 
sales, capacidad de hidratacion de las mismas y su fuerza 
de cristalizaddn. Algunas sales, como la mirabilita 
(Na 2 S0 4 ■ 10H,O) tienen un poder disruptivo muy superior 
al produddo por el pa so de agua a hielo. Los ensayos de 
laboratorio llevados a cabo con distintos tipos de soludo- 
nes salinas indican que los sulfatos de sodio y magnesio 
son los mas efectivos (Fig. 5.13) en la disgregacion de las 
rocas por haloclastismo (Goudie a al, 1970). Porotra par¬ 
te, la hidratacion de algunas sales trae oonsigo un consi¬ 
derable aumento de volumen y como consecuencia se 
generan importantes esfuerzos que ayudan a desintegrar la 
roca. En la naturaleza son frecuentes hidratadones tales 
como el paso de thenardita (NajSO^) a mirabilita 
(Na 2 S0 4 .10H 2 O) que pueden realizarse en veinte minutos 
(Mortensen, 1933) o el de anhidrita (CaSO*) a yeso (Ca 
S0 4 .2H 2 0). En esta ultima se produce un incremento del 
volumen del 39% (Jauzein, 1974). 

Los tipos de sales existentes en una region dependen 
de la oonstitudon litoldgica del area de procedenda y, por 
lo tanto, varfan de unas regiones a otras. En Australia pre- 
dornina el NaCl, en los salares del desierto de Atacama las 
sales dominantes son el NaCl y los sulfatos de sodio y cal¬ 
cic, en las areas endorreicas de la Depresion del Ebro los 
doruros y sulfatos de sodio son las sales mas abundantes 
(Pueyo, 1978-79) y en algunos lagos salados de Africa 
centroriental el Na^COj es la sal preponderante. 

Las sales derivan fundamentalmente de los iones libe- 
rados de los procesos de meteorizadon qufmica de las 
rocas, que se movilizan en disolucidn por las aguas de es- 



FIGL'RA 5.13 \feriaciones en peso de muestras de la 
aienisca Arden, despues de ser sometida a ensayos de 
haloclastismo con diferentes tipos de sales (Cooke y Evans, 
1970). 

oorrentfa y tambidn por los flujos subterraneos. En zonas 
litorales, la sobrexplotacion de los acutferos produce una 
penetration de la interfase tiern adentro y un aumento de 
la salinidad de las aguas extraldas. Otra fuente de movili- 
zacion de las sales proviene de la erosion hfdrica y eolica 
de depositos salinos. Tambi^n las sales pueden proceder 
de polvo o gases volcanicos. Enlos desiertos litorales, los 
aerosoles marinos precede ntes del mar constituyen con 
frecuencia una importante fuente de suministro de sales 
(Goudie y Viles, 1997). En estas areas se observa un cla- 
ro descenso paulatino del contenido de sales hacia el in¬ 
terior (Goudie, 1989b). En Aftout (Mauritania) y en el 
Delta del Senegal, las olas al chocar contra las barras li¬ 
torales producen gotas de agua que se evaporan generan- 
do pequenos cristales de sal, que flotan en suspension 
dando origen a una bruma blancuzca que el viento empu- 
ja al continente. Con posterioridad son arrastrados por la 
lluvia o, lo que es mas frecuente, por el aumento de la hu- 
medad relativa durante la noche, que permite la fijacion 
de agua por estos cristales hidrocopicos y al agrandarlos 
se produce su cafda (Tricart, 1969). 

Las sales procedentes de estas diferentes fuentes de ali¬ 
mentation se acumulan en una gran variedad de situacio- 
nes (Cooke a al, 1993). En los desiertos litorales 
(Peni-Chile, Namibia y oeste de Australia) se produce un 
aporte de sales de 150 kg/ha/aho procedente de los oc^a- 
nos. En llanuras mareales de mares de elevada salinidad 
como en el Mar Rojo, Golfo P^rsioo y Mar Mediterraneo 
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(Tiinez) tiene lugar una importante sedimentation salina en 
las sabkhas litorales- En el interior del continente la eva¬ 
poration de las aguas lacusties, suministxadas por aguas de 
estorrentfa y subterraneas y aporte eolico, da lugar a lagos 
salinos. La diferente sol ubilidad de las sales tonditiona su 
precipi tacion y el resultado es el desarrollo de una zona- 
tion, que se manifiesta por la presenda de doruros en sus 
partes internas, sulfatos en sus zonas medias y tarbonatos, 
menos solubles, en las orlas externas (Figs. 5.14 y 5.15). 

5.2.1.5.4 Procesos fisico-qutmicos 

Los mecanismos que tomporta la metorizaeion por halo- 
dasiismo son de caracter qurmico y fTsito. Comprenden 
la cristalizacion, hidratacidn y expansion tdrmica de sales 


de elevada sol ubilidad en espatios tonfinados o semiton- 
finados, tales tomo los poros y grietas de las rotas. 

De estos ties metanismos el crecimiento de cristales 
es el mas importante (Goudie, 1974) y se produte a par- 
tir de solutiones salinas, que al saturarse preeipitan en los 
espatios porosos bajo la forma de tristales de sal (Win¬ 
kler y Singer, 1972). Estos cristales pueden continuar cre- 
ciendo entie las paredes que los confman, si se mantiene 
una pelfcula de solution salina en la interfase cristal/roca. 
La tristalization genera importantes presiones que se 
tiansmitena la rota (Evans, 1969-70). La precipitation se 
produce por evaporation, enfriamiento o mezcla de solu¬ 
tions con un idn comiin. La solubilidad de algunas sales 
(Na2S0 4 , Na 2 C0 3 , NaNOj y MgS0 4 ) disminuye con el 
descenso de temperatura, por lo que a veces el eniria- 


FIGURA 5.14 Zona de 
precipitation de sulfatos con 
damns selenitosos. Al fondo, area 
(Bntral de precipitation de 
doruros. Sebkha el Welah. Zarzis 
(Tiinez). 



FIG LIRA 5.15 Tiimulo de yeso 
del Mesiniense parcialmente 
colapsado. Sorbas (provincia de 
Almeria, Espana). 
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miento nocturno produce predpitacion (Goudie, 1989a). 
En general, el crecimiento de cristales de sal es mas im¬ 
portant en areas en las que es fiecuente el humedecimiento 
y secado o bien en zonas de concentracidn de sales, oonio 
en los bordes de los lagos salados y en canales fluviales. 

La hidratacion implies la adsorcion de agua por una 
sal en el interior de la estrudura cristalina. Este meca- 
nismo trae consigo un claro a u men to de volumen con sus 
consiguientes efectos disruptivos en zonas confinadas, lo 
que produce disgregacidn granular y agrietamiento en las 
rocas. Como es logico los distintos tipos de sales gene- 
tan diferentes presiones de hidratacion. El Na,CO, y el 
Na,S0 4 al hidratarse incrementan su volumen en un 300% 
(Goudie, 1977). La precipitacion inicial se produce bajo 
la forma de sales hidratadas en los intersticios de las ro¬ 
cas, pero debido a las elevadas temperatures existentes du¬ 
rante el d£a las sales pasan a fases anhidras. Por la noche, 
al descender la temperature y aumentar la humedad, pue- 
den volver a hidratarse. De todo ello se deduce que la hi- 
dratacion es funcion de los cambios de temperatura y 
humedad que tienen lugar en los desiertos (Cooke et al., 
1993). Estos procesos de adsoreion y pferdida de agua de 
la red cristalina se repiten numerosas veces, por lo que las 
presiones producidas por estos cambios volumfetricos y sus 
efectos de desintegracidn en las rocas pueden ser impor- 
tantes (Goudie y Viles, 1997). 

La expansion ter mica de cristales de sal, segiin las ex¬ 
periences de laboratorio, es un mecanismo menos effecti¬ 
ve que los anteriores (Goudie, 1974). La expansion por 
calentamiento por insob cion depende de la dibtacion tfer- 
mica de cada sal, que suele ser superior a la de los mine- 
rales de las rocas (Cooke y Smalley, 1968), y de las 
osdlaciones tfermicas que se registran en los diferentes 
desiertos. Los estudios experimentales se ban llevado a 
cabo para temperaturas muy superiores a bs existentes en 
las superficies rocosas de los desiertos (Fig. 5.16), pero se 
supone que la expansion volumfetrica de las sales por 
calentamiento por insolacion presenta comporbmientos 
parecidos (Cooke y Smalley, 1968). Las dibbeiones pro¬ 
ducidas en bs sales existentes en los poros y fisuras de las 
rocas muy proximas a la superfide generanesfuerzos que 
pueden conducir a su agriebmiento. Algunos estudios re- 
alizados en btitudes medias Serbian que los afloramien- 
tos rocosos de las zonas de solatia presentan un mayor 
grado de meteorizacidn que los existentes en umbrfa. Se 
atribuye esta difereneb a la dilatacion tfermica del NaCl 
(Johannessen al., 1982). 

5.2.2 Meteorizacion biologica 

Algunos autores efectuan diferenciaciones mas predsas 
para la alteracion biologica. La Biogeomorfologia, segun 
Viles (1988) se considera como un linico termino para 
agrupar predsamente al papel de los seres vivos en la des- 
oomposicion de las rocas y creacion de micromorfologfas. 



FKJLRA 5.16 Relacion entre temperaturas y expansion 
volumetrica para diferentes sales y granite (Cooke y Smalley, 
1968). 


Otros investigadores diferendan entre la aodon de la fau¬ 
na sobre la pelfcula superficial de la Tierra o Z oogeo mor- 
fologia (Butler, 1995) y la actividad de la flora o 
Fitogeomo rfologia (Howard y Mitchel, 1985). 

Las bacterias, hongos, algas y lfquenes son abundantes 
en los climas secos debido en parte a la acdon redistri- 
buidora del viento. Estos microorganismos, cuyo ntimero 
de espedes es muy elevado, producen meteorizaddn en las 
rocas y suelos, aunque no se oonoce muy bien la impor¬ 
tance que tienen en el conjunto de la meteorizacion. Las 
condidones ambientales, junto con las caracterfsticas de la 
roca o suelo, determinan el tipo de oomunidad existente en 
la superfide y, por oonsiguiente, las caraderfsticas de la 
meteorizacion biologica (Viles, 1995). 

Cualquiera que sean las condiciones climaticas, se en- 
cuentran en la superficie del suelo un gran numero de se¬ 
res vivientes, que segun Paul y Clark (1989) se calculan 
para los microorganismos: Hr bacterias, 10 6 actinomice- 
bs, I0 5 champinones y 10 4 algas. Alcanzan su maxima 
profusion en la superficie y disminuyen rapidamente con 
la profundidad. Las bacterias heterdtrofas producen por 
oxidacion la mineralizacion de la materia organica me- 
diante addos dfebiles y organicos simples, mientras que las 
bacterias autdtrofes oxidan el azufre o los sulfuros y 
tambien los oompuestos nitrogenados. La reduedon u oxi- 
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F1GURA5-17 Biocostra 
desarrollada sabre argilitas 
miocenas y colonizadas 
sjperficialmente porliquenes. 
Qbservese la mayor resistencia a 
la erosibn. Estadbn Experimental 
de erosion de s jelos de Lanaja 
(Provinoia de Haesca) can 342 
mm de precipitacibn media anuaL 
Depiesibn del Ebro. 



dacidn del hierro y manganeso lo llevan a cabo las bacte- 
rias, muy abundantes en montanas hiimedas y otras como 
la GalioneUa y Leptothrix proliferan en zonas pantanosas 
(Robert, 1993). Las algas, dhampinones y lfquenes son los 
vegetales pioneros que estan mas representados en la co¬ 
lonization de las rocas, tanto en las cristalinas atidas como 
en las carbonatadas. Las algas se desarrollan sobre las ro¬ 
cas hiimedas y los lfquenes se adaptan bien a la sequedad. 
Estos dltimos producen meteori zacion fisica por humede- 
dmiento y secado (Mies, 2004). 

Los oiganismos se desarrollan sobre la superficie de las 
rocas y suelos, o en el interior de los mismos. Pueden cre- 
cer bajo la superficie desarrollando biocostras (Figs. 5.17 
y 5.18), constituidas con frecuentia por bandas de dife- 
rentes ooloraciones, llegando a alcanzar hasta 4 cm de 
espesor (Thomas, 1988). Algunos microoiganismos colo- 
nizan las grietas cxistcntcs y otros se adhieren firmemen- 
te a la superficie. 

Esta actividad biologica, resultante de procesos vitales 
o de productos segregados, produce cambios substantiales 
en la micromorfologia superficial. Estas modificationes se 
derivan de un conjunto de procesos ffsicos y qui'micos 
(Ollier, 1984; Cooke et al. r 1993). La expansion y con¬ 
traction de bacterias y lfquenes, en relation con variacio- 
nes en el contenido en agua, produce la desintegracidn de 
la roca por disgregacidn granular y descamacion, tanto en 
superficie como en espatios confinados. Los procesos quf- 
micos se manifiestan por secretion de acidos oiganicos, 
que atacan a los constituyentes de la roca y generan que- 
latos que ayudan a exportar cationes de poca solubilidad. 
Algunos lfquenes son capaces incluso de disolver cuarzo 
(Hallbauer y Jahns, 1977). La zona alterada por los If- 
quenes presents una profundidad de 1-5 mm (Viles y Pen¬ 
tecost, 1994). El dioxido de carbono liberado de la 
actividad microbiologies facilita la disolution de las su- 



FIGLRA 5.18 Biooostra desarrollada en el slstema de 
din^ longitudinales afectada por reguerizacidn. Estacidn 
Experimental de Nizzana (desierto del Negev, Israel). 
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perflcies de las rocas carbonatadas, dando origen a mi- 
(xolapiaces biologicos, caracterizados por la presencia de 
diminutos surcos y oquedades (Ollier, 1984). Finalmente, 
algunos de estos microorganismos juegan un papel fun¬ 
damental en la genesis del barniz dcscrtico. 

Otro aspecto significativo de esta accidn bioldgica esta 
en relacion oon la erosion hidrica y eolica (Thomas, 1988). 
Es bien conocido que la movilizacion de sedimentos esta 
afectada por la cobertera vegetal, pero la existencia de bio- 
oostras superficiales reduce considerablemente la erosion 
(Fig. 5.17). La actividad edlica se ralentiza, llegandoa es- 
tabilizarse las dunas (Veste, 1995) (Fig. 5.18). Como la ca- 
pacidad de infiltiacion se reduce se puede producir 
ieguerizaci6n, aunque la erosion se ve dificultada por la 
cementacion de la biocostra (Fig. 5.19). 

La desintegiacion de las rocas esta controlada por la ro- 
tura de los materiales, debida a la presion ejercida por las 
rai'ces en credmiento, que actuan como curias (Mitchell, 
1988). Igualmente, es importante el aporte de dioxido car- 
bono a las disoluciones, resultante de la respiracion de la 
flora y fauna existentes en el suelo y de los procesos de des- 


composicidn de la materia organica. Por otra parte, la fau¬ 
na efectua una labor de transference y mezcla de mate¬ 
riales, movilizando el regolito a otras areas. Esta dltima 
labor la llevan a cabo las termitas y gusanos en los tropi- 
cos htimedos y pueden ser responsables de la clasificacion 
de la parte superior del suelo. Las termitas, que se orga- 
nizan socialmente y de las que hay varios miles de espe- 
cies, transportan partfculas de tamano arcilla con las que 
construyen termiteros con saliva segregada. El mimero de 
termitas alcanza valores de 9 millones/ha. en Costa de Mar- 
fil y su ndmero disminuye con la latitud y altura (Goudie, 
1988). Los termiteros presentan la forma de pequehos mon- 
tfculos (Fig. 5.20) y de tones (termitero-catedral de Tricart, 
1974a) (Fig. 5.21), pudiendo alcanzar hasta 9 m de altura 
y una densidad de 1.000 por hectarea. Los grandes termi¬ 
teros los const ruyen solo unas pocas e species, mientras que 
los montfculos mas pequehos crecen por la actividad de nu- 
merosas especies. Los valores de crecimiento son muy va¬ 
riables, desde 25 mm/aho a 500 mm/aho (Goudie, 1995). 
Las termitas abandonan el termitero y dste queda exclusi- 
vamente sometido a los procesos de erosion, que acaban 
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F1GURA5.19 Secridn 
transversal del sistema de dunas 
tangitudinales en la Estacitin 
Experimental de Nizzana 
(desierto del Negev, Israel) 
(Veste, 1995). 
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F1GURA 5.21 Termiterq turritulado inactive da unos 6 m 
de altura en la sabana arborea al Eats de Bouake (Costa 
de Marfil). 

por destruirlo. Aunque el material de los termiteros es bas- 
tante mas resistente que el suelo infrayacente, acaban ero- 
sionandose, como mucho en unas decenas de anos 
(Goudie, 1988). Tambidn las termitas construyen sobre la 
superficie del suelo y de la vegetacion pequenos corredo- 
ies filiformes oonstituidos por partfeulas de suelo cemen- 
tadas. Mediante estas acumulaciones se llevan a cabo 
calculos sobre las cantidades de material involucradas en 
este proceso. Segtin varios autoies que lo ban estudiado en 
Nigeria, Senegal y Kenia, la acumulacidn varfa entre 300 
y 1.050 kg/ha/ano (Goudie, 1988). 

Los gusanos trrestres tambicn llevan a cabo cons- 
Irucciones como las termitas, aunque de menor tamano, 
ya que no suelen supeiar los 30 cm de altura. Elaboran 
conductos de hasta 70 cm de profundidad. Tambidn suac- 
tividad bioturbadora increments las velocidades de infil- 
tracion. Todo ello indica la importance que tienen los 
gusanos como agentes de remocidn y mczcla de los corn- 
ponentes del suelo. Se estima que la cantidad de material 
movilizado es de 5-25 mm/ano, mayor que el realizado por 
las termitas (Goudie, 1988). 

Algunos erustaceos horadan el suelo para oonstruir sus 
viviendas, como en Fort de France (Isla de la Mart ini ca,Pe- 
quenas Antillas) (Fig. 5.2). Igualmente, otros vertebrados 


efectiian lamisma labor (oonejos, lopos, etc.). Algunas aves 
produced acumulaciones de guano y, otras, construyen sus 
nidos de lodo sobre paredes de acantilados rocosos o per- 
foran los materiales blandos de arena y limo, como los abe- 
jarrucos, efectuando una importante bioturbadon. 

Todos estos procesos de alteration tienen su importan- 
cia relativa, pero la meteorizacion qufmica es la que juega 
un papel mas relevante en la desintegraddn de los mine- 
rales y rocas, sobre todo en las zonas tropicales humedas. 

5.2.3 Meteorizacidn qufmica 

La meteorizacion qufmica resulta de un cambio en el am- 
biente qufmico (Loughnan, 1969), ya que las rocas for- 
madas en condidones de mayores presiones y 
temperaturas y en ausencia de aire, se vuelven inestables 
al ponerse en contacto con la atmdsfera. El agua, oxfge- 
no y dioxido de carbono atacan a los minerales constitu- 
yentes de las rocas y las reacciones son exotdrmicas. Los 
productos mas solubles se eliminan por disolucion, de- 
jando un residuo rico en constituyentes menos solubles, 
que se estructura para dar origen a compuestos de neo- 
formacion, fundamentalmentc minerales de La arcilla y 
oxihidroxidos de hierro y aluminio, que estan en equili- 
brio mas estable con las condidones ambientales. 

Los mdtodos de estudio de la meteorizacidn qufmica 
de las rocas son extremadamente variados. Los experi- 
mentos de laboratorio han suministrado un conjunto bas- 
tante dispar de datos con grandes lagunas, como la lentitud 
de las reacciones de disolucion. Es importante estudiar los 
diferentes regolitos desarrollados bajo diferentes climas 
(Muxart y Birot, 1977). 

Permanecen sin respuesta muchas delas cuestiones re- 
lativas a las veloddades de meteorizacion, mecanismos ci- 
ndtioos, naturaleza de los productos secundarios e 
importancia de la meteorizacion qufmica en la evolucion 
del modelado (Colman y Dethier, 1986). Jenny (1950) pro- 
puso un mecanismo de desintegracion de las estructuras 
minerales. Segun las reglas de Pauling, la suma de las car- 
gas positivas en un cristal debe ser igual a la suma de las 
cargas negativas, pero en la superficie de los cristales las 
valencias no estan compensadas, por to que se encuentran 
en un equilibrio inestable. Cuando se ponen en contacto 
con el agua disociada, los grupos OH - se unen con los ca- 
tiones existentes y los H + con el oxfgeno y otros iones ne¬ 
gatives. El H + , de pequeno radio ionico, puede ocupar el 
lugar de los cationes de la superficie del cristal y estos se 
liberan en forma de hidroxidos. Ademas, la p^rdida de H + 
modifies el pH de la disolucidn. 

5.2.3.1 Meteorizacion de los silicatos 

Los minerales mas frecuentes en las rocas son los silica¬ 
tes. Las proporciones aproximadas de especies minerales 
en la superficie ternestre son: feldespatos (30%), cuarzo 
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(28%), minerales de la arcilla y micas (18%), calcita y do- 
lomita (9%), oxidos de hierro (4%), piroxenos y anffbo- 
les (1%) y otros minerales (10%) (Leopold et at., 1964). 
Los cationes liberados en las reacciones de meteorizacion 
pueden lixiviarse fatilmente o quedan retenidos en el re¬ 
sidue. Esto se debe a las variaciones ffsico-qufmicas de la 
disolucion. A continuacion se estudiaran estos fatiores y 
la incidentia que tienen en la movilization y precipitation 
de los iones mas fiecuentes de los silicatos. 

El pH de las aguas continentales, segun estudios geo- 
qufmicos, fluetda entre 4 y 9 (Mason, 1958). En la Figu- 
ra 5.22 se represents la solubilidad de algunos de los 
compuestos mas frecuentes en funrion del pH (Loughnan, 
1969). El sodio y el potasio son solubles en cualquier va¬ 
lor de pH y los hidroxidos de calcio y magnesia tambicn 
se solubilizan en los pH de las aguas natuiales. For otra 
parte, los oxidos de titanio y aluminio y el hidroxido fd- 
irico son insolubles en los intervalos senalados. Unica- 
mente los hidroxidos ferrosos y el titanio y el carbonato 
ealcico estan influenciados por el pH de las aguas natura- 
les. La solubilidad de la sfliee es baja, pero con un pH da¬ 
ta mente alcalino se lixivia conrelativa fadlidad. La curva 
de su solubilidad se refiere a sfliee amoria y no a cuarzo, 
que tiene una solubilidad veinte veces menor que la sfli- 
ce amorfa (Carrol, 1970). No obstante, hay ambientes en 
los que se alcanzan valores de addez y alcalinidad muy 
elevados. Asf, el aluminio puede lixiviarse en forma de 
aluminatos en los medios de playa-lake muy basicos. En 
suelos con gran cantidad de materia organica, pueden al- 
canzarse valores de pH < 4 en los que el aluminio puede 
movilizarse. Tam bid n la oxidacidn de sulfuros da lugar a 
que las aguas alcancen una addez muy elevada. 

El potendal de oxidation-reduction (Eh) tiene una in- 
ddenda manifiesta en la solubilidad de cationes poliva- 
lentes, oomo el Fe y el Ti. Los elementos qufmicos que se 
encuentran en estado de oxidacidn estan en equilibrio con 



F1GTRA 5.22 Solubilidad con respecto at pH de algunos 
oomponentes liberados por meteoitzaciOn quimica (recopilado 
de varlos autoies por Lougnan, 1969). 


el ambiente. Si la solubilidad varfa en los diferentes esta- 
dos de valenda, el potendal redox afecta a la movilidad del 
elemento qufmioo. En la Figura 5.22 podemos observar la 
solubilidad del hierro trivalente y divalente. El hidroxido fc- 
irico solamente es soluble con un pH inferior a 3 y, sin em¬ 
bargo, el hidroxido ferroso es soluble hasta un pH de 8. Por 
consiguiente, el valor del potendal redox es fundamental 
de cara a la movilizadon del hierro. Los prindpales facto- 
rcs que afectan alEhen los ambientes de meteorizacion son 
la aocesibilidad de oxfgeno atmosferico y la presencia o au- 
sencia de materia organica (Loughnan, 1969). La oxidation 
es una reaction exot&mica que tiene lugar por endma de 
la zona de saturation. Por debajo del nivel freatioo el am¬ 
biente es redactor y, por to tanto, carece de oxfgeno. Por 
eso, en estos medios el hierro se encuentra al estado ferro¬ 
so y esta en relacion con el horizonte gley, originado en are¬ 
as hdmedas carentes de drenaje. Por otro lado, la materia 
organica es un poderoso agente reductor, ya que se oxida 
rapidamente, desprendiendo dioxido de carbono. 

El potasio es un cation muy soluble, pero tiene la ten- 
dencia a quedarretenido en las estructuras de los minera¬ 
les de la arcilla del tipo illita. No obstante, en condiciones 
de elevada precipitacidn se disuelve y no quedan vestigios 
del mismo en el sistema. 

La quelacion consiste en la union de un cation con un 
agente acomplejante (quelato), corno la EDTA. El resul- 
tado es la generation de un oompuesto organometalico, de 
estructura anular con el cation en el interior de la misma 
(Bland y Rolls, 1998). Los cationes pinzados por estos 
quelatos suelen ser divalentes o trivalentes y estos com- 
plejos organometalicos son bastante solubles. En la natu- 
raleza se producen por la generation de acidos humicos y 
fulvicos en los procesos de descomposicion de las plan- 
tas y de secrecion de las rafees (Keller, 1957). 

El cambio ionico es un proceso considerable en la me- 
teorizationqufmica (Carroll, 1970). Es la reaotion entre los 
iones de una disolucion y los existentes en los minerales. 
Los minerales de la arcilla son los prindpales responsables 
de la capatidad de cambio en la meteorizacion de las ro- 
cas. Si el mineral no es el6ctricamente neutro, se adhiere 
un cation a la superfitie de la arcilla para neutralizar la car- 
ga negativa. Un reemplazamiento frecuente es el de Si 44 por 
Al ,+ . Cada mineral de la arcilla tienen una capatidad de 
cambio ionico; alcanzan los valores mas altos los minera¬ 
les del grupo de la montmorillonita. 

La Mdratacidn es la adicion de moldculas de agua a 
la estructura de un mineral. Los oxidos de hierro al 
hidratarse pasan a oxihidroxidos. El agua se introduce 
fatilmente en las estructuras cristalinas de las arcillas 
expansivas. Tambidn experimenta un considerable 
aumento de volumen la transformation de anhidrita 
(S0 4 Ca) en yeso (S0 4 Ca ■ 2H,0). 

El factor mas importante que controla la velocidad de 
desintegration de las estructuras cristalinas y de los pro- 
ductos resultantes es la cantidad de agua de disolucion. 
Con ella se lixivian los cationes solubles resultantes del 
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process de hidrolisis. La cantidad de disolucion depende 
del volumen de agua que se pone en contacto con la su- 
perficie mineral y de la solubilidad de este liltimo. Cuan- 
do la precipitacidn es importante y tiene lugar a lo largo 
de un periodo de tiempo dilatado, los minerales mas re- 
ristentes, lal como el cuarzo, pueden desaparecer en di¬ 
sol ucion. Las bauxitas de Weipa (North Queensland, 
Australia) derivan de la lixiviacidn de un substrate cons- 
lituido porareniscas caolinfticas con 90% de cuarzo y 10% 
de caolinita. Las predpitaciones monzonicas han dado lu¬ 
gar a bauxitas con un 5% de cuarzo y pequenas cantida- 
des de caolinita (Loughnan y Bayliss, 1961). 

Se han Uevado a cabo diversas investigaciones para 
determinar el orden de pdrdida de los cationes mas co- 
muncs. Polynov (1937) comparo el porcentaje de la com- 
posicion de la materia disuelta en los rfos, para cuencas 
de drenaje en rocas fgneas, con la composieion de estas 
ultimas. Obtuvo un orden de pdrdida, que es el siguien- 
te: Ca 2+ > Na + > Mg’ + > K + > SiO, > Fe 2 0 3 > Al 2 0 ? . 
Otros estudios indican que esta ordenacion puede variar 
con el tipo de roca (Reiche, 1950; Carroll, 1970). 

La estructura cristalina juega un papel importante en la 
meteorizacion de los minerales. En la crist alizacidn mag- 
matica los minerales que prime ro se forman son los de ma¬ 
yor pimto de fusion. La secuencia viene representada por las 
series de cristalizacion de Bowen (1928). La secuencia de 
meteorizacion para los silicates mas fnecuentes ha sido ob- 
tenida por Goldich {1938), a partir de un estudio detallado 
de la meteorizacion de algunas rocas fgneas y metamorfi- 
cas (Fig. 5.23). La serie de Goldich es inversa de la de Bo¬ 
wen, ya que los minerales mas facilmente meteorizables son 
los que primero cristalizan en un fundido de silicates. 

5.2.3.2 Grados y productos de meteorizacion 

Los grados de meteorizacion de los productos de altera¬ 
cion son variables y se utilizan diversos fndices para di- 


ferenciarlos. Estos se basan en escalas cualitativas de fria- 
bilidad (Ollier, 1965, 1969b), propiedades mecanicas del 
regolito (Lumb, 1962, 1983) y en la qufmica y mineralo- 
g£a de los perfiles (Grant, 1969; Sueoka, 1988; Geologi¬ 
cal Society, 1990). A modo de ejemplo. Grant (1969) 
denomina pH de abrasion a la relacion entre los elemen- 
tos mas mdviles (Na, K, Ca y Mg) y los minerales de la 
arc ilia residuales. Cuanto me nor es el fndice mas intensa 
es la meteorizacion. Sueoka (1988) propone el fndice de 
meteorizacion qufmica, que consiste en la suma de los por- 
centajes de pesos moleculares de los dxidos de Al, Fe y 
T1 mas el H 2 0, dividido por el resto de los otros elemen- 
tos (alcalis, alcalino-t^rreos ysllice). En Thomas (1994a) 
y Migon (2006) se encuentran otros fndices del grado de 
alteracion. 

Como consecuencia de la destruccidn de las estructu- 
ras cristalinas por los procesos de alteracion se liberan di¬ 
versos cationes. Los de elevada solubilidad se lixivian por 
el agua, mientras que otros que permanecen en el residuo, 
que se estructura para dar origen a minerales de neofor¬ 
ma cion (Bland y Rolls, 1998). Los mas fnecuentes son los 
minerales de la arcilla, el cuarzo y los oxihidroxidos de 
hierro y aluminio, que forman las costras laterfticas. Es¬ 
tos cambios traen consigo una disminucidn notable en la 
resistencia a la erosion y cambios en la porosidad, per- 
meabilidad y contenido en agua (Lee y Fookes, 2005). 

Los minerales de la arcilla son silicates hidratados de 
aluminio, hierro y magnesio ordenados en capas, por lo 
que se denotninan frlosilicatos. Las capas tetraddricas es- 
tan formadas por Si rodeado por cuatro iones de O y las 
octai*dricas constan de seis iones de O u OH dispuestos 
en torno a cationes de Al, Mg o Fe en position central. Es¬ 
tas dos capas basicas se agrupan de tres formas distintas. 
Primero, una capa tetraddrica se une a una octa^drica para 
formar estructuras del tipo 1:1. Los minerales de la arci¬ 
lla de este tipo son los del grupo caolinita-halloysita. En 
segundo lugar, dos capas tetraddricas dispuestas simetri- 
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camente con respecto a una capa central octaddrica. Este 
tipo de ordcnacion da lugar a los filosilicatos 2: L, carac- 
temticos de los grupos de las esmectitas (montmorilloni- 
ta, beidellita y nontronita) y de las illitas. La teicera 
ordcnacion resulta de la union de una capa octaddrica en- 
tre capas 2:1 adyacentes y se conocen como minerales de 
la arcilla 2:1:1, de los que la clorita es el mas frecuente. 

La genesis de los minerales de b arcilla es compleja 
debido a la variedad de ambientes de meteorizacidn. Pue- 
den originarse como consecuencia de la alteracidn de mi- 
nc rales que no son filosilicatos. Se liberan cat tones, sflice 
y alumina y cstos se reorganizan formando minerales de 
b arcilb. Cuando el mineral que se altera es un filosili- 
cato, la meteorizacidn puede producirse fundamental- 
mente al estado solido (Birkeland, 19S4). 

Los estudios de Sherman (1952) sobre la meteoriza¬ 
cidn de basaltos en Hawaii scnalan un aumento del por- 
centaje de arcillas con el incremento de b precipitacidn, 
asf como cambios en la mineralogia. En la Figura 5.24 se 
observa que la montmorillonita es un mineral caracte- 
nstico de bajas precipitactones, que en condiciones de 
mayor lixivbcidn da paso a la caolinita y cuando la pre¬ 
cipitacidn es mas elevada el suelo se desilicifica y se for- 
tnan los oxihidroxitos de hieiro y aluminio. Ta m bid n 
indica que si existe un periodo seco el residuo de altera- 
cion se enriquece en dxidos de hierro y de titanio. Cuan¬ 
do la precipitacion se desairolla a lo largo de todo el arto 
los constituyentes fundamentals son los oxihidrdxidos de 
aluminio. 

A partir de los productos de alteracidn dominantes se 
pueden distinguir distintas zonas de meteorizacidn en los 
trdpicos hdmedos (Strakhov, 1967) (Fig. 12.4). Tambidn, 
Pedro (1966, 1968) diferencia: 

1. Zona de bisialitizacidn con formacion de mine- 
rales de la arcilla del tipo 2: l (montmorillontta, 
4SiO, ■ Al 2 0 3 ■ H 2 0), en areas con precipitaciones 
inferiores a 500 mm. 



FIGURA 5.24 Desarrollo progresivo de tipos de arcilla en 
Sueloa de Hawaii, bajo un clima constantemente hiimedo 
(Sherman, 1952). 


2. Zona de monosialitizacidn con caolinita (2St0 2 
■ Al,0 3 ■ 2H 2 0) como mineral predominante en el 
regolito, en zonas con precipitacidn de 500- 
1.200/1.500 mm. 

3. Zona de alitizacldn en la que la gibbsita 
(Al{OH) 3 ) se encuentra junto con la caolinita en 
regiones con mas de 1.500 mm de precipitacidn. 

Sanches Furtado (1968) senala que la caolinita es el mi¬ 
neral de la arcilla mas abundante en los trdpicos hdmedos. 
Estabiece tambidn unas diferenciaciones de regiones en 
funcidn de los minerales predominantes y de las precipi¬ 
taciones. En la Figura 5.25, se representa la cartograffa de 
la mineralogta de arcilla s de suelos aluviales en diferentes 
regiones climaticas de Sri Lanka (Herath y Grimshaw, 
1971). El papel de la temperatura en la generaddn de los 
minerales de la arcilla es analizado por Jenny (1941). In¬ 
dica que el oontenido de arcillas en regolitos de rocas 
basicas es funcidn directa de la temperatura. A 10 °C de 



FIGURA 5.25 Mineralogta de las arcillas de suelos aluviales 
en diferentes regiones climaticas de Sri Lanka (Herath y 
Grim$haw p 1971). 
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temperaturamediaanual tcncmos un 15% dearcillasenel 
suelo y a 16 ^ un 50%. 

Duchaufour (1977) distingue ties tipos fundamentales 
de alteracion en los tropicos que caracterizan esquemati- 
camente distintas zonas climatieas. Reconoce los suelos 
fersiallticos en zonas con prceipitaciones de 500 a mas 
de l .000 mm y temperaturas entre 13° y 20 °C, con es- 
mectitas y comienzo de desilificacidn para generar cao- 
linita y el hierro se presenta como oxihidroxidos con 
nontronita (variedad de Fe de la esmectita). Los suelos fe- 
n-uginosos se producen en regiones con temperaturas y 
precipi tadoncs mas importantes, con la mayorfa de las ar¬ 
cillas de neoformacidn del grupo de la caolinita. Final- 
mente, los suelos ferraliticos corresponden a la fase 
terminal de la evolucion y alteracion de los suelos, don- 
de los minerales primarios, salvo el cuaizo, se han hi- 
drolizado totalmente, liberando oxihidroxidos de Fe y Al. 
Gimalicamente se desarrollan con temperaturas medias 
anuales superiores a 25 y precipitadones por encima 
de 1.500 mm. 

El tipo y la cantidad de minerales de la arcilla varian 
por lo general en profundidad, aunque algunos perfites no 
presentan cambios substanciales. Estas variaciones deben 
estar relacionadas con la intensidad de la lixiviacion, que 
moviliza a muchos iones y a la sflice hasta importantes 
profundidades. Esta modificacion es bastante frecuente. 
De este modo, la gibbsita en superficie pasa hacia abajo 
a caolinita o cuando dsla se encuentra en superficie el 
iransito es a montmorillonita (Loughnan, 1969). Estas se- 
cuencias pueden estar en equilibrio con las condiciones 
ambientales, pero 6stas pueden cambiar. Si el perfil se 
erosiona, la montmorillonita forma parte de los aflora- 
mientos superficiales, pero si el clima es agresivo se pro¬ 
duce la transformacion de montmorillonita en caolinita en 
superficie (Fig. 5.26). Si el descenso superficial, resul- 
lante de la denudacion, es lento y se compensa con la ve- 
bcidad de generacion de caolinita, el perfil modifica su 
distribution mineralogies (Birkeland, 1984). 

La formacion y transformacion de los minerales de la 
arcilla en el perfil de meteorizacion son procesos lento s. 
For consiguiente, el estudio de los minerales de la arci¬ 
lla puede ser tftil para Uevar a cabo invesrigaciones pale- 
oclimaticas (Birkeland, 1974). Ya se ha senalado que la 
montmorillonita se forma en zonas de escasa precipita¬ 
tion, mientras que la caolinita y la halloysita se generan 
en regiones de gran lixiviacidn. Si encontramos caolini- 
1a en los suelos de un medio arido, debemos inteipietar 
que en ese area existieron en el pasado climas tropicales 
humedos. Por el contrario, cuando tiene lugar en una zona 
arida, con montmorillonita en el perfil, un cambio cli¬ 
matico hacia condiciones de gran lixiviacion la montmo- 
rillonita generada en ese clima se transfoima en caolinita. 
De esto se deduce que podemos detectar un cambio cli¬ 
matico de hiimedo a seco, pero no al contrario (Pedro et 
al., 1969; Singer, 1979/1980). Para que tengan lugar es- 
tos cambios de fase mineral es preciso que el cambio cli- 
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FIGUK4 5-26 Distribudon en profundidad de los minerales 
de la ardlla en luncidn del grade de lixiviacidn. (a) Las 
oondiciones de lixiviacidn favoreeen la formacidn de caolinita y 
montiTK3rillonita s que se encuentra en oondidones de maxima 
lixiviadon. (b) El rebajamiento rapidode la superficie por 
erosion hatre aflorar montmorillonita, que se encuentra en 
condiciones de maxima lixiviacidn. (c) Con el tiempo la 
montmorillonita de la superficie se desilicifica y se tiansforma 
en caolinita. Note: las flechas rods anebas in dican un mayor 
giado de lixiviacidn (Birkeland, 1984). 


matico tenga una laiga duracion, ya que los cambios mi- 
neralogicos son lentos y si el cambio climatico es breve 
no se producen modificaciones detectables. En los vol¬ 
canos situados en zonas tropicales humedas, la edafogd- 
nesis es relativamente rapida, pero queda frecuentemente 
intemimpida por nuevas emisiones volcanicas que fosi- 
lizan los suelos. En esas ciicunstancias la actividad en- 
dogena exhalativa es mucho mas rapida que la 
pedogenesis y si tuviera lugar algiin cambio climatico no 
quedarla registrado en el suelo (Fig. 5.27). 

5.2.3.3 El perfil de meteorizacidn 

Muchos de los modelados presentan una fina pelfcula de 
material meteorizado, pero otros estan cubiertos por un 
importante manto de alteracion, cuyas propiedades ffsicas 
y qufmicas son de gran importancia para la evolucion de 
las formas (Gerrard, 1988). 

La roca alterada in situ se denomina saprolito, aunque 
se utiliza el tdrmino mas general de regolito, del griego 
regos, que significa manta o cobertera (Taylor y Eggleton, 
2001). Induye tambidn las rocas meteorizadas que han po- 
dido sufrir movimientos de masa peliculares (creep) o 
actividad de animates y plantas (Ollier, 1984). Los inves- 
tigadores franceses lo denominan alterita. Al material are- 
noso resultanle de la alteracion de un granito se te conoce 
por grus o lem. Este puede originarse cerca de la super¬ 
ficie o a mayores profundidades. Son esencialmente azo- 
nales (Migon y Thomas, 2002). 
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FIG UR A 5.27 Paleosuetos 
iDjos enterrados por cenizas 
volcanicas. Rift valley 
Gregory. Kabernet (Kenla). 


El Ifmite entre la roca fresca y la alterada puede ser neto 
como en los granites o difuso como en las calizas y pi- 
zarras. A este Ifmite Ruxton y Berry (1957) le denotninan 
superficie basal de meteori/acton, pero ha sido criticado 
por susimplicaciones estaticas. Este Ifmite es dinamioo, ya 
que la alteration profundiza, por lo que pareee preferable 
llamarle frente de meteorizacion (Mabbut. 1961a). 

S.2,3.4 Profundidad de meteorizacion 

El desarrollo y profundi zacion del regolito es funcion de 
factores climaticos (temperatura y precipitation), biold- 
gicos (vegetacion), geomorfologicos (estabilidad superfi¬ 
cial), hidrologicos, geologicos (tipo roca y densidad de 
pianos de fisibilidad) y cronologicos (cambios climaticos 
y tectonicos) (Faniran y Jeje, 1983; Thomas, 1994a). 

La profundidad de meteorizadon resulta de un ba¬ 
lance entre la intensidad de la meteorizacidn y la erosidn 
superficial, que esta fntimamente relacionada con la to- 
pograffa. La erosion hfdrica en los tropicos humedos es 
baja (Fournier, 1960; Douglas, 1969), lo que favorece la 
meteorizacion. El material alterado se denuda facilmen- 
te en las laderas, pero cuando dstas son de hajo angulo, 
o se trata de Uanuras, la erosidn es muy pequena. Por con- 
siguiente, la maxima profundidad de meteorizacidn va- 
mos a encontrarla en zonas aplanadas con clima propenso 
para una meteorizacion rapida, relieve de escasos con- 
trastes y con vegetacion que dificulta el desarrollo de 
la escorrentfa. En estas zonas la erosion es minima 
(Ollier, 1969a). 

La meteorizacion alcanza, dentro del perfil, su maxima 
intensidad en la zona de aireacion, pero en la de saturacion 
tambidi tienen lugar procesos de reduction, hidrdlisis y 
sustitucion ionica, aunque la velocidad de las reaociones es 


menor (Gerrard, 1988). Estas circunstancias ban conduci- 
do a belong (1966) a diferenciar entre una zona superior 
de alteration en la que el agua circula fadlmente incre- 
mentando los procesos de hidrolisis y una zona inferior de 
alteration en la que la percolacion se efectfia lentamente a 
travfe de las diaclasas y fisuras. Todo ello ayuda a com- 
prender las grandes potendas de rocas alteradas. 

En investigacion geologica se trabaja en estas zonas 
tropicales hiimedas estudiando los distintos afloramientos 
de roca sin alterar. Por el contrario, cuando se llevan a cabo 
estudios del regolito con fines aplicados (ingenierfa civil, 
minerfa, agronomfa, etc.) es necesario conocerla superfi¬ 
cie de afloramiento rocoso y la profundidad del regolito. 
Esta se obtiene por sondeos mecanicos con el apoyo de 
mdtodos geoffsicos (Nooera y Matano, 2002). Las came¬ 
ras (Fig. 5.28), labores mineras a cielo abierto, desmon- 
tes de obras lineales, etc., son excelentes lugares para el 
estudio de la profundidad de meteorizacion. Ollier (1965) 
registro profundidades de 150 m durante la perforacion de 
tiineles para un proyecto hidroelectrico en Victoria (Aus¬ 
tralia). Thomas (1965) indica una profundidad de 100 m 
en Nigeria y Ollier (1960) encuentra la misma en Ugan¬ 
da. En Suramdrica, Nagel (1962) en las ciestas de meta- 
sedimentos en Brasil y Feininger (1971) en cuarzodioritas 
en Colombia, senalan una profundidad superior a los 100 
m. En la Tabla 2.9 de Migon (2006) se indican la poten- 
cia de los mantos de alteration en rocas granitoideas ac¬ 
tuates y heredadas. En ella se observan discrepancias con 
los datos aportados. 

En zonas aridas y semiaridas de Africa (Thomas, 
1974a) y de Australia (Mabbutt, 1965b) y en regiones tem- 
pladas en Estados Unidos (Kaye, 1967) y Europa (Demek, 
1965; Gutidrrez y Rodriguez, 1978; Molina y Blanco, 
1980) son relativamente frecuentes perfiles de meteoriza- 
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FIGURA 5.28 Cantera de 
ganito en la que se observa un 
perfil de meteorizacidn. Destaca 
la zona ferralitica en la parte 
stperior y el adelgazamlento de 
la misma bacia el valle. 
Apaieclda. Sao Paolo (Brasil). 



cion profundos. Es obvio que el origen de estas potencias 
no es posible bajo las condiciones climaticas en las que 
se encuentran. Se deben interpretar cotno generados en cii- 
mas tropicales hdmedos, de mayor agresividad qufmica, 
la l cotno senalan numerosos autores. Por lo tanto, la exis- 
Encia de potentes peifiles de alteracidn, situados en zo- 
nas fuera de los trdpicos lidmedos, es un buen indicador 
de catnbio clitnatico. 

La distribucidn espacial de los regolitos ha sido ana- 
lizada por Thomas (1974a). La influencia de la estate - 
lura de las rocas es manifiesta, ya que afecta a la profitn- 
didad de meteorizacidn. De este modo, la densidad de los 


pianos de fisibilidad, cxisicntcs en el macizo rocoso, con- 
trola la potencia de la alteracion. La maxima profundidad 
esta en relacidn con la mayor densidad (Thomas, 1966, 
1994a, 2005) (Fig. 5.29), que en ocasiones ooirespon- 
de con areas de intersection de sistemas de fratiuracidn. 
Por eso, el frente de meteorizacidn es muy irregular y no 
guarda ninguna relacidn con el perfil topografioo. Por el 
contrario, la meteorizacidn mas profunda se encuentra en 
los interfluvios. Esto puede ser debido a la erosidn flu¬ 
vial de un perfil potente de meteorizacidn (Fig. 5.30) o a 
que la alteracion en los interfluvios es mas rapida (Tho¬ 
mas, 1994a). 





1370 m 
1.320 m 
1.270 m 
1220 m 


FlGURA 5.29 Profundidad de meteorizacidn, en 
metros, en un granito biotftico de giano fino, cerca de Jos, 
norte de Nigeria. 1: afloramienrto de gianito fresco, con 
equidistancia de 15 m en las cuivas de nivel. Se indican 
los colies del saprofito [(a)-(b), (c)-(d)] (Thomas, 1966). 
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FIGURA 5.3Q Perfil patents de 
meteorizacidn inddido por el no 
Mathioya (Kenia), 


5.2.3.5 Zonas de meteorizacidn 

El conjunto del perfil de alteracion no esta constituido por 
un regolito carente de estructuraddn, sino que en se pue- 
den llevar a cabo un conjunto de diferenciaciones, que son 
mas manifiestas en rocas graruticas. Los primeros traba- 
jos basicos en los que se establece una zonacion del per¬ 
fil de meteorizacidn fueron realizados en los granites de 
Hong Kong por Ruxton y Berry (1957, 1961) y Berry y 
Ruxton {1959). Wilhelmy (1958) los estudia en Asia orien¬ 
tal, Africa, Centro y Suramerica, Peninsula Ibdrica y Cor- 
cega. Mabbut (1961b) los analiza en el oeste de Australia. 
En el perfil se observa una disminucidn de los bloque de 


roca fresca hacia las partes mas altas y un aumento de la 
angulosidad de los mismos hacia abajo. A veces, los blo- 
ques diaclasados presentan una estructura concdntrica for- 
mada por envoltuias de materiales residuales y en su 
interior la roca puede peimanecer totalmente fresca. Esta 
disposicidn se conoce como meteorizacidn esferoidal 
(Figs. 5.31 y 5.32). Parece ser que se origina por emigra- 
cion de elementos dentro de la roca (Ollier, 1984). Las par¬ 
tes superiores del perfil se erosionan facilmente hasta la 
zona en la que predominan los bloques. Las zonas dife- 
renciadas se basan en el grado de alteracion del granito y 
en la presencia de bloques sin alterar en el interior del per- 



F1GURA 5.31 Meteorizacidn 
esferoidal en rocas volcanicas. 
Fort de Fiance. Isla de la 
Marti nica (Peq Lie fias Anti I las). 
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FIG UR A 5.32 Meteorizacion 
esferoidal en lavas basicas del 
rift valley Gregory. Kabernet 

(Kenia). 



fil (Fig. 5.33). Todos los autores dtados con anterioridad 
llevan a cabo divisiones del perfil basandose en estos cri- 
ferios. Gerrard (1988) efcctua una amplia recopilacion de 
las clasificadones de perfrles de alteracion propuestos por 
diferentes autores. Ollier (1969b) propone una zonacion, 
que es la ulilizada mas ampliamente (Gerrard. 1988): 

1. Suelo. 

2. Regolito carente de estructura. 

3. Regolito que conserva la estructura de la roca 
(Fig. 5.34). 

4. Regolito con bloques redondeados. 


5. Regolito con bloque paralelepipddicos proximos 
entre sf (Fig. 5.35). 

6. Roca f re sea. 


Como es logico, la estructuradon de los perfrles de mete¬ 
orizacion de las rocas sedimentarias, metamdrfieas y vol- 
canicas son muy variables, aunque se puede aplicar el perfil 
tipo de Ollier. En todas ellas, la fisuraci6n del macizo ro- 
coso juega un papel fundamental. Por otra parte, se pue- 
den llevar a cabo diferendaciones del perfil basadas en 
criterios qufmicos, mineralogicos, bidrologicos e ingenie- 
riles, en funcion de los fines que se persigan (Ollier, 1984). 



Superfine 

basal 


FICDRA 5.33 Tipico perfil de meteorizacion desarrollado en 
^anifo diaclasado (modificada de Ruxton y Berry, 1961). 


5.2.3.6 Wzlocidades de meteorizacion 

Los procesos de meteorizacidn quimica se tnanifiestan en 
otras zonas dimaticas, pero en los tropicos hiimedos la ve- 
loddad de alteradon es mucho mas elevada (Muxart y Bi¬ 
rot, 1977). Es importante estudiar estos procesos, pero 
tambien es necesario cuantificar la meteorizacion de las 
rocas. 

Las metodologias para su estudio son muy variadas. Se 
pueden obtenerdatos cuantitativos de la alteracion de pie- 
dras de construccidn y ornamentales, cuya edad de insta- 
lacidn se conoce. Estos trabajos ban sido Uevados a cabo 
por numerosos autores en distintos climas (Ollier, 1984). 
Tambidn se pueden conseguir dfras aproximadas mediante 
investigaciones de laboratorio de envejedmiento acelera- 
do. Los valores obtenidos al comienzo de la meteorizadon 
son mayores. Por lo tanto, las velocidades de meteoriza- 
d<5n seran superiores a las existentes a lo largo de toda la 
alteracion. Se ba calculado que son 200-400 veces las ob- 
tenidas en el campo (Swodoba-Colberg y Drever, 1993). 
No obstante, uno de los metodos mas utilizados se basa 
en la medida de la carga solida y en disolucidn, en parce- 
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FJGliRA 5.34 Perfil de 
alteration en granite en el que se 
obseivari estiucturas primaries y 
schlieren Junto eon et desarrollo 
de meteorizacidn esfeioidal. La 
diapcsitiva corresponde a una 
cantera en la que se exp lota 
Como aridos el gianito arenizado. 
Granito de La Alberca (provincia 
de Salamanca, Espana). 



FlGURA 5.35 Perfil de 
meteorizacidn en el que se 
observa el tidnsito de la zona de 
bloques redondeados a 
angulosos. Sistema Central. 
Carreteia Villacasth-Avila, 
Espana. 


las experimentales cerradas de unas decenas de metros de 
largo. Tambidn estudiando la oomposicidn qufmica del re- 
siduo de meteorizacidn {Nahon, 1991). El periodo de ex- 
perimentacion es variable y normalmente flucttia entre l 
y 5 arios. En las areas tropicales hfimedas de sabana del 
Camerdn se ban obtenido rebajamientos superficiales de 
1-2 mm/ka {ka = 1.000 alios) {Birot, 1978) y en la selva 
de Costa de Marfil 1,2 mm/ka (Roose y Lelong, 1976). En 
Burkina Faso, Senegal y Costa de Marfil las ciffas fluc- 
trian entre 1-8 mm/ka (reoopiladas en Goudie, 1995). Otra 
metodologfa consiste en estudiar las cargas de fondo, en 
suspension y disolucion de pequerias cuencas. En New En¬ 
gland (oeste de Australia) J. B. Field encuentra en el es- 
tudio de tres cuencas experiraentales que la carga en 
da solucion es diez veces mayor que el material en sus¬ 
pension y la carga de fondo es practicamente nula. Los va- 
lores de denudacidn obtenidos son de 14,4 mm/ka para 
basaltos y de 4,5 mm/ka para granites {Ollier, 1984). En 


Rodesia, la velocidad de rebajamiento superficial en gra- 
nitos es de 15 mm/ka en zonas Uuviosas y de 6 mm/ka en 
areas mas secas (Owens y Watson, 1979). En el SE de Bra¬ 
sil, Vasconcelos et at {1992) proponen una edad, obteni- 
da por 4C K/*Arg y '®Ar/Ai 39 , de 10,1 -5,6 Ma para regolitos 
profundos {> 20 m). En Nueva Caledonia se han obteni¬ 
do valores de erosion en rocas ultrabasicas de unos 28 
mm/ka {Trescases, 1973, en Muxart y Birot, 1977). En una 
lecopilacion efectuada sobre velocidades de alteracidn se 
estiman unos valores aproximados de 2-50 mm/ka {Tho¬ 
mas, 1994). No obstante, persiste una confusidn entre la 
edad de un perfil de meteorizacidn y la velocidad de for- 
macion del saproftto. En areas templadas humedas, como 
los Apalaches, las velocidades de formacidn del saprofito 
son por termino medio de 20 m por milldn de arios 
(Cleaves et al., 1970). En las zonas tropicales hdmedas se 
pueden formar 50 m de saprofito en el liltimo milldn de 
arios (Thomas, 1994a). Finalmente, se pueden calcular 
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velocidades de meteorizacidn en largos periodos de tiem- 
po a partir de dataciones absolutas de materiales geologi- 
cos (pirodastos, lavas, etc.). Sin embaigo, existe una gran 
incertidumbre entre la reladon meteorizadon-tiempo, que 
normal memo no es lineal (Viles, 2001). 

Los valores obtenidos por mdtodos experimentales Se¬ 
rbian que la mayorfa de los regolitos se han formado du¬ 
rante el Cuateraario, ya que los valores medios de la 
velocidad de alteracion son del orden de 20 m por milldn 
de anos. Los valores indicados por Birot {1978) para la al- 
t radon de 1 m de granito en selva htfmeda son de 50.000 
anos y en sabana de 70.000 anos. Todos ellos son simila- 


res a los senalados por Thomas (1994a). Al considerares- 
tas importantes magnitudes de tiempo, hay que tener pre¬ 
sente los cambios dimalicos que se han sucedido a lo largo 
de la configuraeidn del perfil. En periodos secos la velo¬ 
cidad de meteorizacidn se amortigua, mientras que la de- 
nudacidn se incrementa. 

Recientemente ha surgido una nueva tdcnica de mdto- 
dos cosmogdnicos de datacidn a partir del estudio de los 
anillos de meteorizacidn (Gorgon y Dom, 2005). Para ello, 
es fundamental tener anillos de meteorizacidn (WR). Este 
mdtodo tiene numerosas aplicaciones en Geomorfologfa 
y ciencias conexas. 



Formas resultantes de la meteorizacidn 


Las superficies de las rocas pueden estar afectadas por me¬ 
teorizacidn diferendal y dsta puede dar lugar al desarro- 
Uo de distintostipos de microformas. Este micromodelado 
se sittia en la base de paredes verticalizadas dando lugar 
acavernas o abrigos, en laderas rocosas inclinadas donde 
se localizan alveolos y tafonis y en superficies horizonta- 
les o de escasa inclinacidn enlas que se reconocen gnam- 
mas o pilancones de meteorizacidn. Todas estas formas 
pueden encontrarse en un mismo afloramicnto rocoso y 
aunque en los desiertos son muy ffecucmes se localizan 
tambidn en otros dimas (Martini, 1978; Twidale y Corbin, 
1963). Se desarrollan sobre todo en rocas isogranulares fg- 
neas (granitos.riolita) y sedimentarias (areniscas), aunque 
tambidn se reconocen en conglomerados, gneises y porfi- 
dos (Goudie y Viles, 1997; Goudie, 2004e). 

La base de los afloramientos rocosos presenta un ma¬ 
yor contenido en agua, en parte debido al ascenso porca- 
pilaridad. Por consiguiente, la meteorizacidn es mas 
important® que en las partes superiores, donde la roca esta 
seca y practicamente sin meteorizar (Mabbutt, 1977). Es¬ 
tas circunstancias explican cl socavamiento basal de Las 
paredes rocosas que se desanolla mas fadlmente en las zo- 
nas de umbrfa, dando lugar a cavernas o abrigos (Howard 
y Selby, 1994). Cuando el socavamiento afecta a cerros 
aislados o inselbergs se producen monolitos en forma de 
hongo. Esta morfologt'a tambidn puede produdrse por me¬ 
teorizacidn subsuperfidal y posterior exhumacion, cons- 
lituyendo un excelente ejemplo de este origen los 
espectaculares voladizos de la Peninsula del Eyre, en el sur 
de Australia (Fig. 17.2) (Twidale, 1962). 

En paredes rocosas de moderada o gran inclinacidn se 
localizan oquedades redondeadas, que en ocasiones acribi- 
lian la roca por complete. Tambidn se observan en el talud 
sobre bloques desprendidos. Si el tamaho de estas oqueda¬ 
des es centimdtrioo se les denomina alveolos (Fig. 5.36), 


que al agruparse dibujan un morfologfa en panal de abeja 
{honeycomb). Su origen es controvertido y se atribuyen a 
la erosion edlica, descamacion, crioclastia y meteorizacidn 
salina. Son frecuentes en ambientes oosteros (Mustoe, 
1982) (Fig. 11.13). Mottershead (1994) senala una veloci¬ 
dad minima de meteorizacidn de l mm/ario para los alve¬ 
olos de ambientes litorales. 

Cuando las dimensiones son mayores, decimdtricas y a 
veces mdtricas, redben el nombre de tafonis, palabra ita- 
liana (Fig. 5.37). Suelen presentarse agmpados y tienensec- 
dones drculares o elfpticas y a veces, el fondo apareoe 
cubierto de detritos (Mellor el al., 1997), que se movilizan 
por el viento, lluvia y escorrentla. Pueden crecer y unirse 
unos con otros y rambicn en su credmiento hacia el interior 
puede conectar con otro tafoni. A veces, al igual que los al¬ 
veolos, se presentan orientados segdn pianos de debilidad 
de la roca, a veces imperceptibles. La superficie rocosa sue- 
Le presentar descamacion y en el interior del tafoni son fre¬ 
cuentes las eflorescendas salinas. Su origen es controvertido 
(Twidale y Vidal Romani, 2005). Algunos autores diferen- 
dan entre tafonis de pared y tafonis basales, ligados a los 
procesos de socavamiento basal (Smith, 1978; Bradley et al ., 
1978). Se esta de acuerdo en que los procesos dominantes 
son los que estan en reladon con el movimiento del agua 
con sales proximas a la superficie, que corresponden a ha- 
lodastismo y humedecimiento y secado. Tambidn se adu- 
cen el termoclastismo, crioclastia, disolucion de cementos 
carbonatados y erosidn eolica (Evans, 1969-70; Mustoe, 
1983; Young, 1987; Robinson y Williams, 1992). Ademas 
de estas procesos subadreos, algunos tafonis pueden gene¬ 
rate por meteorizacidn bajo la superficie del suelo y pos¬ 
terior exhumacion por erosion (Dragovich, 1969). Por otra 
parte, en ambientes de marcada aridez el desarrollo de los 
tafonis es muy escaso, ya que la carenda de agua impide la 
actuadon de muchos procesos de meteorizacidn. 
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FIGURA 5.37 Tafonis sob re 
una pared rocosa constituida por 
areniscas calc areas del 
Oligoceno, an la Depresldn del 
Ebro. Los tafonis, de tamano 
variable, Se presentan orientados. 
Albelda (provincia de Hue sea, 
EspaHa). 


Los tafonis formados en la costa de Cdrcega, Elba y 
Cerdena se pueden diferenciar entie los que se originan 
por meteorizacion cavernosa (tafonis) y los mas pequenos, 
como los alveolos. La descamacion de los granites es pa- 
lecida, excepto en los cristales de halita, que son fre- 
cuentes en las zonas de descamacidn y disgregacidn 
granular. Las biotitas se impregnan de halita y estan so- 
metidas a esfuerzos inducidos por el crecimiento de cris¬ 
tales, que produce una expansion. La expansion tdnnica 
por insolacion es ties veces mayor en cloniro sodico que 
en otros minerales constituyentes. Las biotitas se rompen 
en pequenos fragmentos que rellenan pequenas oqueda- 
des, lo que sugiere que la meteorizacidn ffsica es mayor 
que la qutmica y produce las zonas de ablacion edneava 
caracteristica de ios tafonis mayores (Frenzei, 1989). 

Otro as pec to invest igado es el del analisis morfoldgico 
de los tafonis (Calvin y Cailleux, 1972; Rodriguez y 
Navascuds, 1982; Sancho y Gutidrrez, 1990; Sancho 


y Benito, 1990). Sancho y Gutidrrez (1990) senalan que 
el desarrollo de la tafonizacion de areniscas oligoce- 
nas de la Depresion del Ebro, bajo condiciones semiari- 
das, depende de la inclinacion de la superficie de aflora- 
miento, factores texturales, meteorizacion de los 
feldespatos, humedecimiento y secado y haloclastismo. 
Por otra parte, parece ser que los tafonis necesitan dece- 
nas de millones de anos para su desarrollo (Norwick y 
Dexter, 2002). 

En las superficies de afloramientos rooosos horizon- 
tales o de ddbil inclinacion se desarrollan pequenas de- 
presiones cerradas denominadas gnammas o pilancones 
de meteorizacion {weatheringpits) (Fig. 5.38), que tam- 
bicn tienen numerosas denominaciones locales. Se pre¬ 
sentan por lo general agrupadas y sus diametros mas 
frecuentes son decimetricos, aunque tambi^n se recono- 
cen otras de tamano centim&rico y mdtrioo (Fig. 5.39), y 
su profundidad suele ser funcion de su diametro. Sus for- 
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FIGURA 5.38 Gnammas en 
pozo o pits, de desigual 
desarrallo elaboradas en 
areniscas miocenas. Estas 
pequerias depiesiones cenadas 
sb pnesentan rellenas de material 
imo-aroilloso. Regibn de Alcaniz 
(piovintia deTeroel, Espana). 



FIG LIRA 5.39 Giamma en 
pozo de unos 2 m de dibmetro, 
fotografiada desde un 
helicoptero, elabonada en 
areniscas del Buntsandstein. 
Bezas, Siena de Albarracin 
(provincia deTeiuel, Esparza). 
Foto B. Lerbnoz. 



mas en planta son variadas, si bien predominan las mor- 
fclogfes circulates y elfpticas. Algunas gnammas tienen 
boides muy irregulares, que suelen ptoducirse por coa¬ 
lesce ncia de varios individuos. Las secciones trans versa - 
les pnesentan una gran variedad {Gutibmez e Ibanez, 
1979) (Fig. 5.40) y las gnammas pueden clasificarse en 
fiincion de las mismas (Twidale y Corbin, 1963). Se di- 
ferencian las gnammas en pozo o pits con una gtan pro- 
fimdidad respecto al diametio (Fig. 5.38), las gnammas 
en ciiheta o pans poco ptofundas en telacidn con su dia- 
metro (Fig. 5.41) y en ellas son frecuentes los voladizos 
y, finalmcnte, las gnammas en silldn o armchair, sirna- 
das en laderas de poca inclinacion, con seccidn transver¬ 
sal triangular y constituyen un paso intermedio hada las 
morfologfas de tafonis. Se originan por meteorizacion di- 



F1GURA 5.40 Secciones transversales de gnammas en la 
legidn de Alcaniz (provincia de Teruel, Espafia). Depresidn del 
Ebro. 1: gnamma de hordes tendidos. 2: gnamma en pozo o 
pit. 3: gnamma en cubeta o pan. 4a: gnamma en cubeta con 
voladizo. 4b: gnamma disimetiica. 5: gnamma en silldn o 
armchair (Gutierrez e Ibanez, 1979). 
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se encuentra en todos los climas, pero fundamentalmente 
cii los claramente humedos, que sc suele denominar pseu¬ 
dolapiaz (weottering flutes) (Fig. 5.43). Se desarrollan 
sobre todo en superficies rooosas de gran buzamiento (Mi- 
gon, 2006). Su origen puede deberse a meteorizacion, dis- 
gregacion granular y erosion hldrica de los detritos 
insult antes (Birot, 1958; Czudek et ai , 1964). Williams y 
Robinson (1994) estiman que juega un papel importante 
el prooeso de humedecimiento y secado. For otro lado, 
Twidale (1982b) senala un origen subsuperficial. La pre- 
sencia de pseudolapiaz en diversos menhires, desecha la 
hipotesis de origen en el Terciario de estas formas (Czer- 
vinski y Migon, 1993). 


Otra micromorfologia, de desarrollo fundamental en 
roc as granfticas, es el agrietamiento poligonal (polygo¬ 
nal crocking) (Fig. 5.44), tambidn llamado hieroglifo 
(Twidale y Vidal Romani, 2005), que se local!za en cual- 
quier ambiente climatico. Los pollgonos tienen diametros 
entre 5 y 30 cm (Migon, 2006), grietas de basta 5 cm de 
anchura que pueden penetrar algunos centimetres (Twidale 
y Vidal Romani, 2005). Se desarrollan fundamentalmen- 
1e en rocas isogranulares y de grano medio. Se ha invo- 
cado un origen debido a pianos de dislocation de 
cizallamiento (Vidal Romani, 1991) y la otra hip6tesis se 
fundamenta en la meteorizacion y la erosion, localizada 
tlpicamente sobre grandes bloques o plataformas. 


FIG UR A 5.43 Pseudolapiaz 
dssanollado en un gran bloque 
ganitioo. Cascada del Xallas. 
Ezaro (provincia de la Coruna, 
Espana}. 



FIG UR A 5.44 htenso 
agrietamiento poligonal en 
ganito. Siena de Xures 
(provincia deOrense, Espana). 
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Aspectos practicos de la meteorizacion 


5.4.1 Procesos y productos 
de alteration 

La meteorizacion en las areas desdrticas esta condiciona- 
da fundamentalmente por las import antes variaciones en 
la temperatura y humedad, que afectan a los princi pales 
procesos existentes en estas regiones. De este modo, las 
fluctuaciones tdrmicas dan origen a la meteorizacion por 
insolacion y en las areas de elevada altura a la gelifraccion. 
Las variaciones en el contenido en humedad desencadenan 
los procesos de humedecimiento y secado y de halodas- 
tismo. La carencia de agua dificulta la alteration quimica 
y la meteorizadon biotica se limita fundamentalmente a 
la actividad de algas y Kquenes, mediante la desintegraddn 
de las rocas por procesos ffeicos y qm'micos. 

La meteorizacion por ciclos de humedecimiento y se¬ 
cado (hidroclastismo) producen la desintegracion de las 
rocas por descamacion y agrietamiento {Ollier, 1994) y es 
un agente muy importante en las areas desdrticas, produ- 
ciendo efectos de rotura considerables (Ollier, 1977). Pero 
en estas zonas el agua que circula por los poros esta car- 
pda en sales de alta solubilidad, fundamentalmente clo- 
mros y sulfatos, que al precipitar por evaporation generan 
efectos disruptivos superiors a la gelivation. Este proce- 
so, denominado halodastismo, actfia como vemos con- 
juntamente con el de humededmiento y secado. De todos 
los procesos de meteorizacidn actuantes en las regiones 


desdrticas el halodastismo es el mas importante (Doorn- 
kamp e Ibrahim, 1990). Implica la rotura mediante pro¬ 
cesos de credmiento de cristales, expansion volumdtrica 
e hidratacion de algunas sales (Cooke, 1986; Cooke et al ., 
1993) y desintegra las rocas a tamaho limo. Este prooeso 
se manifiesta basicamente en los margenes de lagos sali- 
nos, en canales efimcros y en las areas de interseccion de 
la zona de capilaridad con la superfide del suelo. 

Ya en las civilizaciones antiguas los construdores co- 
noci'an muy daramente los efedos disruptivos en las ro¬ 
cas derivados de la presencia de sales (Ollier, 1977). Asf, 
en Egipto, la Gran Piramide de Keops (Fig. 5.45) se 
iecubri6 de una capa protectora de sillares de caliza 
iesistenles a la alteiacidn, hasta que hace unos mil ahos 
se destruyd en parte y comenzo la meteorizacion del mi- 
cleo de la Piramide (Emery, I960). Aunque hoy se sigue 
constmyendo con materiales naturales, muchas de las es- 
tructuras son de hormigdn, el cual puede estudiaise de 
igual forma que una roca, de cara a conocer su compor- 
tamiento ante los procesos de desintegracion por meteo¬ 
rizacion. 

La efectividad del halodastismo (Cooke et al., 1982) 
depende de condiciones ambientales tales como las deri- 
vadas de las importantes variaciones diurnas de tempera¬ 
tura y humedad, que dan origen a la cristalizacidn e 
hidratacidn de sales, y de las fluctuaciones del frente de 
capilaridad. Igualmente, son fundamentales las propieda- 
des de los materiales afectados, sobre todo las derivadas 



FIG UR A 5.45 La parte 
superior de la piidmide de Keops 
(gran pirdmide de Egipto) esta 
recub ierta porcalizas que 
permanecen sin alterar. 

Por el contrario, los sillares 
hfrayacentes presentsn una 
marcada meteorizacidn. 

Foto J. L PePta. 
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de la porosidad y distribucidn porosimdtrica. Finalmente, 
tambidn es importante el tipo de sales implicadas, cuya in- 
ddencia en la alteracion es variable en funcion de las sa¬ 
les presentes. Las sales mas agresivas son los sulfatos de 
sodio y de magnesio (Fig. 5.13) (Goudie etal, 1970; Gou¬ 
die, 1974; Cooke, 1979). 

Los problemas mas frecuentes y graves en reladdn con 
las estructuras ingenieriles (Cooke, 1986; Goudie, 1994a; 
Goudie, 1998; Goudie y Viles, 1997) se derivan de las fluc- 
tuaciones del frente de capilaridad que afecta a la base 
de los edificios, caireteras, canales, oleoductos y otro tipo 
de estructuras. Portodo ello, es fundamental tener un buen 
control de los materiales a utilizar, y es conveniente cm- 
plear los que tengan un bajo contenido en sales y una alta 
lesistencia a la meteorizacion salina, por lo que es reco- 
mendable llevar a cabo en el laboratorio ensayos de dura- 


bi 1 i dad. En algunos edificios se observa con claridad la al- 
tura alcanzada por el frente de capilaridad. En zonas ari- 
das de Bahrain, Dubai y Egipto no supera los 4 m de 
altura, aunque normalmente suele ser de 2-3 m (Cooke et 
al., 1982). Enel area semiarida de Alcaniz (Depresion del 
Ebro) se reconocen ascensos en torno a los 5 m (Fig. 5.46) 
en el Palacio de los Calatrava y en la puerta de entrada a 
Calatayud, se observa la piecipitacion de sales solubles por 
capilaridad (Fig. 5.47). Cuando el material empleado es 
el hormigon, los cloruros y sulfatos de sodio, caldo y mag¬ 
nesio son las sales que mas le afectan, produciendo fun- 
damentalmente expansion y desintegracion en el mismo; 
es conveniente utilizar cementos resistentes a los sulfatos 
(Mehta, 1983). 

En la construccidn de carreteras se deben evitar las zo¬ 
nas hiimedas por ascenso capilar (Fig. 5.48), donde la me- 


FIGURA 5.46 Frente de 
capilaridad ondulado, 
desarrallado en las sillares de 
arenisca del Castillo de las 
Calatravos, del siglo xvm, que 
alcanza altuias de unos B m 
aobre el Suela. La alteracidn es 
mds importante en los sillares 
nferioies. Aloafliz (provincia de 
leruel, Espafia). Depresion del 
Ebro. 



F1GURA 5.47 Precipitacidn de 
ales de elevada solubilidad por 
ascenso del frente de capilaridad. 
los sillares basales de caliza 
presentan un deterioro menor 
qje los ladrillos. Calatayud 
(piovincia de Zaragoza). 

Cordillera Iberica. 
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FIG UR A 5-48 Carte esquematiao en el q je se indica la importancia de las zonas de hamedad del suelo en la GCHiStruccitiri de 
carieteras (Fookes y French, 1977; en Cooke et 1982). 


tcorizacion salina produce agrietamiento, oquedades, des- 
moronamiento y desintcgracion {Cooke et atl., 1982). Un 
modo de predecir el riesgo por hatoclastismo es realizar 
medidas de la conductividad eldctrica, que refleja el con- 
tenido salino de aguas subterraneas poco profundas y 
construir mapas en los que se delimitan areas de diferen- 
te salinidad (Fig. 5.49). 

La later iia es una roca generada fundamentalmente 
por meteorizacidn, de usos muy diversos y resistente a la 
erosion. Se ha utilizado en la construccion de templos en 
Camboya, en la edification del Castillo Espanol de San 
Marcos, en San Agustfn (Florida), yen la construccion de 
numerosas vfas de cotnunicacion en zonas tropicales, ta¬ 
les como las resistentes carieteras de Gabon (Persons, 
1970). 

Con fines ingenieriles, conviene diferenciar entre la- 
terita, que es una roca endurecida iireversiblemente y sue¬ 
lo laterftico, que se reblandece cuando se humedece y se 
endurece cuando se seca (Persons, 1984). Los suelos la- 
terfticos se extiaen facilmente en canteias con hachas y 
picos, obteniendo ladrillos que se secan a la intemperie y 
necesitan al menos dos anos para enduiecerse (McFarla- 
ne, 1976). En la actualidad se fabrican estos ladrillos en 
Agra (India). Su utilizacion como material de construc¬ 
tion ha deca/do en la mayorfa de los pafees tropicales y 
perdura en aquellos en los que la taterita es la dnica roca 
resistente. Se conservan numerosos restos de civil izacio- 
nes cultas, en los que se reconocen muelles, rompeolas, 
fosos, alcantarillados, etc., que han funcionado durante 
cientos de anos (Persons, 1970). 


Los ladrillos endurecidos de laterita se utilizan para la 
construccion de paredes, revestimientos, pequenas presas, 
alcantarillas, canales y enlosados. Su agradable textura y 
resistencia hacen de esta roca un material atractivo en ar- 
quitectura e ingenierfa (Persons, 1970, 1984). 

La laterita tambidn se utiliza como firme en la cons¬ 
truccion de carreteras y aerodromos. En las calles y ca- 
rreteras radiates de Lagos (Nigeria) la laterita se usa con 
mucha frccucncia debido a su resistencia y a la proximi- 
dad de las canteras. La tdcnica de construccion es la si- 
guiente (Fig. 5.50): sobre una base excavada se colocan 
bloques oblongos de laterita y los huecos se rellenan con 
laterita triturada, cuyos tamanos oscilan entre 0,1 y 10 mm 
en distintos patses del Golfo de Guinea y Brasil (Persons, 
1970, 1984). Con posterioridad se compacta y se anade 
una capa de 5 cm de laterita triturada. En los trdpicos hii- 
medos es necesario que el firme tenga un buen drenaje 
para evitar que se produzcan deformaciones en la capa de 
rodadura. Algunos suelos laterfticos sonsensibles a la hu- 
medad y picrden resistencia con el incremento de la mis- 
ma. Por eso, es preciso orear el suelo laterftico durante el 
tiempo necesario, antes de la trituracion. 

Las presas de relleno de rocas, construidas con lateri- 
tas trituradas y compactadas, presentan una gran resisten¬ 
cia. Por otra parte, las partfculas de laterita son capaces de 
cementarae, por lo que originan una superficie imperme¬ 
able. Por el contrario, cuando no se dispone de lateritas, 
las presas de relleno estan constituidas por rocas diversas, 
que al compactarse son permeables y necesitan una im- 
permeabilizacion (Persons, 1970, 1984). 
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FIG UR A 5,49 Agresividad del suelo en el norte de Bahrein, representada per la conductividad electrica de las agues 
sjbterraneas. (Power y Water, 1976; en Cooke ef a/., 1982). 
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5.4.2 Yacimientos minerales 
supergenicos y placeres 

Muchos depositos minerales son el iesultado de prooesos 
de meteorizacion. Los elementos metalicos, durante la al- 
teracion, se movilizan facilmente en disolucion y pueden 
trasladarse hasta el mar o precipitar dentro del perfil de 
meteorizacion. Si se concentran llegan a generar un yaci- 
miento de interns econdmico. Este prooeso se denomina 
enriquecimiento supergenico y es de gran importancia 
en los sulfuros (Ollier, 1969b, 1984; Ollier y Pain, 1996). 

En un yacimiento supergenico se diferencian distintas 
zonas (Fig. 5.51). La parte superior del perfil de meteori¬ 
zacion constituyc la zona oxidada. Esta se subdivide en 
una zona inferior de dxidos, que se enriquece hacia la base, 
y una zona de lixiviacion, en la que pueden concentrarse 
en la parte superior minerales residuales de hierro que for- 
man una montera (gossan ), que constituye un excelente in¬ 
die io para la prospeccion. Por debajo de la zona de 
oxidacidn, se encuentra la zona de enriquecimiento en sul¬ 
furos, que se forma por la alteracidn del material superior 
que precipita por debajo del nivel freatico en condiciones 
leductoras. El limite entre las zonas oxidada y de sulfu- 
los coriesponde a la posicidn del nivel freatico en el mo¬ 
rn ento de su formacion. El descenso lento del nivel freatico 
favorece el desarrollo de importantes potencias de la zona 
de sulfuros supergdnicos. Los rebajamientos del nivel fre¬ 
atico pueden deberse a cambios climaticos y teetdnicos o 
a modificaciones del drenaje por erupciones volcanicas. 
Por estos descensos, la zona de sulfuros supergdnicos, de 
potencia muy variable, puede estar situada desde unos me¬ 
tros a algunas decenas de metros e incluso llega a alcan- 
zar mis de 600 m en varios lugares del mundo (Ollier, 
1984; Ollier y Pain, 1996). 

Las latent as pueden constituir menas de hierro, alu- 
minio, ns'quei, manganeso, oro, etc. Dentro del perfil de al¬ 
teracidn, las concentraciones de metales aumentan con la 
profundidad y en las partes superiores predominan los oxi- 
hidroxidos de aluminio. Estos metales de elevada carga id- 
nica se transport an en el regolito como pequenas partfculas 


FIGURA 5.50 Esquema de la 
utilization de la Iaterita come firms de 
carreteias (Persona, 1970). 

amorfas, que posteriormente se deshidratan y cristalizan 
(Kiihnel, 1987). La movilizacidn hacia las partes bajas del 
perfil y su cristalizacion posterior ha sido puesta de ma- 
nifiesto por Aleva (1991) para las lateritas niquelfferas y 
por Nahon et < 3 /., {1985) para las lateritas manganesfferas. 

El oro de las lateritas aurfferas es muy puro {>95% en 
Au) y precipita en grietas de cantos de cuarzo y tambidn 
alrededor de nodulos de dxido de hierro (Thomas, 1994a). 
Se cree que el oro se libera de la estructura cristalina de 
los sulfuros bajo condiciones de pH muy bajo. Posterior¬ 
mente se solubiliza bajo la forma de sulfatos y al profun- 
dizar en el perfil se modifican las condiciones de pH y Eh, 
precipitando proximo al nivel freatico (Wilson, 1984). 



FiGURA 5.51 Zonas diferenciadas en un yacimiento 
formado por enriquecimiento supergenico (Ollier y Pain, 1996). 
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Thmbid n se ha acudido a la actividad de salmueras conti- 
nentales, que al penetrar en el interior las aguas clorura- 
das alcanzan una elevada addcz. El oro $e solubiliza en 
forma de doruros y, en medio reductor, al aumentar el con- 
tenido de Fe 2 *, el oro predpita en forma de pequenos cris- 
lales de gran pureza (Mann, 1998). Asimismo, se ha 
invocado el papel que desempenan los acidos hdmicos en 
b movilizacion del oro en forma coloidal. 

Existen numcrosos yacimientos de hierro en reladon 
con la karstificacion. Estan oonstituidos fundamental - 
mente por limonita, hematites, goethita y siderita, que son 
un residue de alteracion de las calizas y dolomfas. Se en- 
euentran formando bolsadas, rellenando fraduras o depre- 
siones karsticas de tamario diverse. Los contados entre la 
roca carbonatada y el mineral de hierro son muy irregula- 
res. En el madzo calcareo se desarrollan normalmente ga- 
lerfas subterraneas de flujo freatico. En Espaiia existen 
varios yacimientos de hierro en relation con procesos kars- 
tioos en carbonates: Alquife (Granada), Siena Menera (Te- 
ruel), Cabarceno (Santander) y Cerro del Hierro (Sevilla), 
desarrollados todos ellos en rocas calcareas de distinta 
edad. El yacimiento de Sierra Menera es de tipo interes- 
tratal y la karstificadon de carbonatos mixtos de hierro y 
magnesio del Ashgilliense da lugar a los minerales de hie¬ 
rro secundario (Fig. 5.52) (Fernandez-Nieto al, 1981). 

Aproximadamente el 10% de la produccidn m undial de 
aluminio procede de bauxitas karsticas (Caribe y sureste 
de Asia). Se encuentran principalmente rellenando depre- 
siones karsticas, que han ido profundizando lentamente a 
b vez que se engrosaba el deposito de bauxita. Se reco- 
nocen desde el Cambrioo hasta el Cuaternario, siempre en 
asociacion con climas calidos (Bardossy, 1981). 

En el karst de tones de Malaya, los aluviones estannf- 
feros penetran en el endokarst rellenando cavidades y grie- 


tas, constituyendo un importante yacimiento de estano en 
el que estan implicados la karstificacidn previa y el relle- 
no posterior (placer) (Sweeting, 1972). 

Los placeres se originan por concentraddn mecanica 
producida por la separacidn porgravedad de los minerales 
pesados (mas densos que el cuarzo) por medio del agua o 
del viento (Bateman, 1950). Para ello es necesario que los 
minerales se liberen de la roca alterada y lleguen a concen- 
tnuse en los medios anteriormente indicados. La mayoria de 
los placeres se generan en medios fluviales y litorales. Los 
minerales mas import antes que se extraen son: oro, dia¬ 
mante, ilmemita, rutilo, casiterita, drconio, monadta, pie- 
dras preciosas, etc. Aunque los placeres tienen una amplia 
distribudon en todo el globo texraqueo (Fig. 5.53), los me¬ 
dios tropicales hdmedos y subhdmedos presentan condi- 
ciones optimas para su formaddn (Thomas, 1994a). La 
mayoria de los placeres resultan de la actividad de proce¬ 
sos geomorfoldgioos actual es (Fig. 5.54) o redentes, como 
los diamantes de la Repiiblica Centroafiricana y la casiteri¬ 
ta de Indonesia. Otros se han formado en tiempos geologi- 
cos pieteri tos, como los placeres aurfferos del Terciario de 
Las Mdiulas (provinda de Leon) y los proterozoicos de 
Witwalersrand (Africa del Sur), o los diamantfferos del Tria- 
sico de Swazilandia (Sutherland, 1984,1985). 

En los sistemas fluviales, las alternancias dimaticas 
que se desarrollan durante el Cuaternario dan lugar a sis¬ 
temas de terrazas, que pueden explotarse al contener mi¬ 
nerales pesados de intends econdmico y, a su vez, pueden 
transportarse hacia los niveles inferiores. Los lechos flu¬ 
viales estan afectados por un continuo retrabajamiento y 
migracion de los canales, de tal forma que la sedimenta- 
cion de gravas gruesas favorece el entrampamiento de 
pequenos diamantes, como en Sierra Leona y Ghana (Tho¬ 
mas y Thorp, 1993). En Indonesia y Malasia, los placeres 


FIGURA 5.52 Explotaciones 
de dxiliididxidos de hierro, 
resjitante de la kar&tifioacidn de 
farbooatoa. Cantsra, Corral. 

Sierra Menera (Cordiilera Iberica), 
pjos Negros (provinoia de 
Teraei). 
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FIG LIRA 5.53 Princi pales depositos de meteorizacidn y de placeres, formados bajo condiciones tropicaJes hamedas (Reading ef 
aL> 1995). 



FIGURA 5.54 Prospeccidn de 
an placer de oro con bateas y 
bomba de saccibn. Aflaente del 
no Nzi. Boaake (Costa de Marfil). 
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de casiterita proceden de la denudacidn de perfdes de al- 
feracion en granites y andesitas, que se encuentran en co- 
luvtones, abanicos aluviales y rellenando cavidades 
endokarsticas (Aleva, 1985; Gupta et al., 1987). En los 
placeres de playa se concentran una gran variedad de mi- 
nerales de rendimiento econdmico, tales como ilmenita, 
drcon y monacita. Su concenUacion se Ueva a eabo por 
las olas y las conientes de deriva litoral. For otia parte, la 
movilizacion por el viento de arenas de playa puede dar 
origen a placeres eolicos en dunas litorales. 

La extraocidn comercial de minerales puede producir 
im porta riles modjficacion.es ambientales, que suelen ser 
toleradas por los gobiernos en pafses en vfas de desarro- 
Uo. Asf, una gran parte de las explotaciones de placeres 
aluviales de casiterita, en el sureste de Asia, se encuentran 
proximas a la costa. La extraccion se Ueva a cabo por dra- 
gado y bombeo del lecho fluvial. Esta operacion produce 
una intensa turbulencia del agua, que vierte al mar una par¬ 
ti importante de esta carga en suspension, afectando a la 
vida de los airecifes coralinos. Otro ejemplo de las con- 
secuencias de algunos tratamientos metaluigicos lo tene- 
mos en la Cuenca de Maderia (suroeste del no Amazonas). 
El dragado de oro se amalgama con mercurio, perdidndo- 
se en el rio un 5-30% de mercurio. Esta containinacion tie- 
ne graves efectos para la fauna existente en esta cuenca 
fluvial (Reading et al., 1995). 

5.43 Caracteristicas del regolito. 
Algunas implicaciones en 
Ingenierta Geologica 

Las rocas en estas areas son muy diversas, aunque los gra¬ 
nitos son los mas abundantes. Por esta razon, una gran par- 
E de las investigaciones se ban circunscrito a las rocas 
granfticas. Al meteorizarse generan un regolito oon dos ta- 


manos de particulas; unas estan constituidas por granos de 
cuarzo no alterados y las otras estan formadas por la frac¬ 
tion arcillosa resultante de La meteorizacidn de Los fel- 
despatos y micas. Este regolito presenta una porosidad de 
hasta el 60%, elevada permeabilidad y angulos defriccidn 
entre 20® y 30® (Dearman y Shibakova, 1989). Cuando se 
producen lluvias torrenciales se puede alcanzar la satura- 
cion, desencadenandose desprendimientos catastroftcos. 
Hacia su base los perfiles de alteracion tienen bloques de 
roca no alterada, de muy diverso tamano. Estos bloques 
presentan problemas en las excavaciones de las carreteras 
y tambidn en la estabilidad de los taludes (Douglas, 1986). 

La profundidad de meteorizacion es muy variable. Los 
minerales arcillosos dominantes en el saprolito son la cao- 
linita y halloysita, en condiciones de gran precipitacion. 
La montmorillonita se reconoce en las areas de transito a 
regiones semiaridas o en zonas de mal drenaje. En lade- 
ras abruptas, un elevado contenido de arcillas contribuye 
a la inestabilidad y a la generacidn de deslizamientos en 
dpocas de lluvias intensas (Thomas, 1986). 

En este capftulo se ha analizado el perfil de meteori¬ 
zacion y su diferendacidn en zonas (Ollier, 1969b), ba- 
sada en los contenidos y estructura del grus y en la 
morfologta de la roca fresca. Este mismo criterio ha sido 
adaptado para llevar a cabo una clasificacion del perfil de 
alteracion con fines ingenieriles (Dearman et al., 1978). 
El Comitd de SuelosTropicales de la International Society 
of Soil Mechanics and Foundation Engineering (ISSMFE, 
1985) elaboro una clasificacion basada en estos principios, 
que fuera adecuada para los Uabajos de ingenieria y es- 
pecialmente dtil en la estimacion de la capacidad de sus- 
tentacion con fines de cimentacidn (Dearman y Shibakova, 
1989). La clasificacion aparece reflejada en la Tabla 5.1. 
En Fookes (1997,2005) se represents graficamente la cla- 
sificadon para diversos tipos de meteorizaddn (Fig. 5.55). 
Los seis grados diferendados tienen un gran parecido con 


TABLA 5>1 Clasificacion da sue los tropicales residuales por el grado da meteorizacion (ISSMFE, 1985). 


Grado 

Grado de alteracion 

Reconocimiento de campo 

Propiedades ingenieriles 

VI 

Suelo 

Rocas sin textura reconocible; capa 
superficial que contiene humus y raices de 
plantas. 

Inadecuado para cimentaciones 
importantes. Es inestabie cuando se 
destruye la cobertera existente. 

V 

Com pie tame nte 
meteoreado 

Roca completamente alterada por 
meteorizacion in situ t pero con textura 
neconocible. En los granitos r los feldespatos 
estan alterados por completo a minerales 
de la arcilla. No pueden recuperarse los 
testigos en sondeos de rota cion. 

ftiede excavarse con la mano y es ripable 
sin Ea utilizacion de explosivos. No es 
adecuado para cimentacbnes de presas de 
hormigon o grandes estructuras. Sin 
embargo r es valido para cimentacbnes de 
presas de tierra y para rellenos. Es 
inestabie en taludes de gran angub. 

Requiere proteccbn contra la erosbn. 

IV 

Muy rrveteorizado 

La roca esta ta n debilitada por la 
meteorizaci6n que los bloques se rompen y 
deshacen con la mano. A veces r en 
sondeos de rotacion, puede recuperarse el 
testigo. Menos del 50% de roca. 

Similar al grado anterbr. Poco adecuado 
para cimentacbnes de presas de hormigon. 

La presencia de bloques sueltos 
desaconseja la cimentacbn para grandes 
estructuras. 
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Grado 

Grado de aitetacidn 

Reconocimiento de campo 

Propie da des ingenieriles 

III 

Mode rad a me nte 
meteorizado 

En conjunto consberablemente 
meteorizado. Los grandes b toques no se 
pueden romper con la mano. Del 50 al 90% 
de roca. 

Se excava con dificultad sin el uso de 
explosivos. Adecuado para clment a clones 
de pequenas estructuras de hormig6n y 
nelleno de roca. La estabilidad de los 
taludes depende de las caracteristicss 
estmeturales, sobre todo de la disposici6n 
de las diaclasas. 

II 

Debit me nte 
meteorizado 

La meteorizacbn se limits a las 
discontinuidades de la roca. En granites 
atgunos feldespatos estan afterados. La 
resistencta se aproxsma a la roca fresca. 

Mas del 90% de roca. 

Para la excavacion se requieren explosivos. 
Adecuado para cimentaciones de presas de 
hormig6n. Muy permeable a traves de las 
diaclasas abiertas. Por b general, mas 
permeable que las zonas superiores o 
inferbres. Questionable corno arido para 
hormigon. 

1 

Roca fresca 

La roca fresca puede tener algunas 
diaclasas tenidas de limonita pordebajo de 
la roca meteorizada. 

El tenbo indica la percolacbn de agua a lo 
largo de las diaclasas. Es necesario utilizer 
expbsivos para romper Eos bbques y puede 
requerirse entibaebnes en tuneles y pozos. 



Vi 

Sueto residua] 


toda la roca convettida en sueto: destm ida la f£brica. 
Cambio en votomen sig n ificativa 


Idda la roca alterada y/o desintegada en sueto. 
La estiudura original se conserva Intacta, 


Mas del 50% de la roca meteorizada y/o desinteg rada en 
sueto, La roca fresca y desootorida se presents ootno una 
tra ma discontin ua o totos {mrestone) 


Me nos del 50% deroca alterada y/o desinteg rada en 
sjeto, La roca fresca y desootartoa se p resenta como una 
tana coritinua o tolas (coreslone) 


/" La decotoraoto indica meteodzacton de la roea y 
aj pe rficies de disoonttouidad. Cualq utor roca puede 
' desootora rse por meteorizacton y tegar a ser m3s deb! 
- que ouando est& freca 


Decotoracton sabre las prinqpales superficies de 
discon tinuidad 

Sin signo visible de meteorizacton en la roca 


V 

Oomptetarnente 

residual 


IV 

Muy 

alterada 




^oderadamente---x. . 
alterado 

v N v 

II O 


Debilimente 

alterado 


IB Alteration 
inapretiabte 

IA Roca fresca 



(a) Periles de meteorizatibn idealizados - sri caretfones 
[izquierda) y con cores (ones { derecfta) 



Roca alterada a sueto. Roca meteorizada 
(desintegrada). Roca. descotorida per 
alteracton. Roca fresca 


FIG UR A 5-SIS Gla&ificacitin de lo$ grades de meteorizacion tropical (Fookes, 1997). 


(b) Ejemptodeun peril comptojo 
con €orestones 


las zonas propuestas por Ollier. Conviene senalar que los 
ingenieros civiles e ingenieros geologos estudian la esta- 
bilidad y dutabilidad del manto de alteradon y la nesis- 
tencia de los materiales (Ehler, 2005). 


El conodmiento tridimensional del regolito es funda¬ 
mental para la realizacion de obras de ingenieria. Con es- 
tos fines se llevan a cabo sondeos y prospeccidn geoffsica 
(Ollier y Pain, 1996). La aplicacidn de la sfsmica de re- 
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fraction da buenos resultados para obtenerla profundidad 
del regolito y diferencia con dificultad algunas de las zo- 
nas {Kesel, 1976). La slsmica de martillo es la mas ade- 
cuada para el calculo de poteneias de regolitos de menos 
de 30 m y ha sido utilizada para distinguir en las laderas 
el regolito del coluviOn con el fin de conocer la evolution 
de las mismas (Mills, 1990). El mtiodo clectrico permite 
diferenciar la potencia de las diferentes capas de distintas 
resistividades existentes en el regolito. Con los mOtodos 
electromagnOticos, bien de uso en tierra o aeroportados, 
se pueden obtener mapas tridimensionales del regolito, 
mediante la distribution de la conductividad en la verti¬ 
cal (Street y Anderson, 1993). La tOcnica del radar (GPR) 
lambiOn permite la realization de cartograffas en ties di- 
mensiones hasta profundidades de unos 40 m (Mellet, 
1990). 

5.4.4 La alteration de los 
monumentos 

Las senates de deteorizacion de los mateiiales pOtreos en 
los monumentos, a escala mundial, son conotidas desde 
hace tiempo; sin embargo, como senala Winkler (1973), 
en los liltimos 80 ahos el ritmo del deterioro fisico, ob- 
servado visualmente, ha crecido de una manera alarman- 
te, practicamente exponencial (Ordaz et al., 1984). 

La deteriorizacion de los monumentos es un tema que 
preocupa considerablemente a ayuntamientos, comunida- 
des y organismos supranacionales. Se le ha calificado 
como mal de la piedrn y otros, mas dramaticos, la deno- 
minan cdncer de la pi>dra.Alcanza proportiones muy sig- 
niftcativas en algunos monumentos arquitectOnicos, 
edificios y objetos escultOricos del variado patrimonio de 
la humanidad (Esbert et al., 1983). En el caso de los mo¬ 
numentos existen un conjunto de importantes factores es- 
pecfficos, relacionados con la action antrOpica: forma de 
construction (presencia de morteros y cementos, compo¬ 
se ion de la atmosfera urbana y precipitaciones) (Robert, 
1993). 

Con el fin de salvaguardar el patrimonio cultural { ad - 
tural heritage), la UNESCO ha editado un libro (Stovel, 
1998) relative a la prevention del riesgo al que esta ex- 
puesto el patrimonio mundial, redactado porICEROM (In¬ 
ternational Centre for the Study of the Conservation and 
Restoration of Cultural Property). En 61 se recogen as- 
pectos tales como la protection del bien cultural, preven¬ 
tion del riesgo, mejora de la gestion del patrimonio, 
administration y algunos casos conocidos. 

La conservaciOn del patrimonio forma parte del desa- 
rrollo sostenible, que constituye uno de los fundamentos 
principales para la definition de la future politics econO- 
mica, ambiental y social a escalas globales, nacionales y 
regionales (Panizza y Piacente, 2003). A partir de la Re¬ 
volution Industrial del siglo xvm la emisiOn de gases, re- 
sultantes fundamentalmentc de las actividades industriales. 
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ha enfatizado considerablemente la alteraciOn de las pie- 
dras monumentales. Esta polucidn atmosfOrica produce, 
ademas de la meteorizatiOn, el desencadenamiento de me- 
canismos de sedimentation superficial (Prada et al., 1996) 
y es importante conocer con la mayor precision el tipo de 
partfculas atmosfOricas transportadas y las depositadas por 
el viento (Esbert et al., 2001). 

Por consiguiente, se hace necesario enfrentarse con 
este problema con investigaciones coherentes en relaciOn 
con la conservation y la restsuraciOn. Uno de los graves 
problemas, que resultan de efectuar una limpieza de los 
monumentos, es la desapariciOn de las patinas existentes 
en las piedras. Esta patina, que se produce a lo largo de 
mucho tiempo, se origins por la actividad de procesos ff- 
sicos, qufmicos y biolOgioos, a la par que endurece la roca 
u otro material de construction. Ha resultado muy llama- 
tiva la limpieza de ese gran volumen de rocas calizas que 
constituyen la Catedral de Burgos, de estilo gOtico. Se han 
eliminado las patinas y, como consecuencia, ha desapare- 
tido ese tono grisaceo, que se ha convertido en blancuzo. 
Igualmente, la limpieza de los ladrillos de las tones mu- 
dOjares de Teruel, ha vuelto su tono rojizo envejecido en 
otro de matices rosados. 

La aplicaciOn de productos comertiales a los monu- 
mentos para incrementar su conservaciOn ha de hacerse 
con un planteamiento cientffico adecuado, ya que estas 
aplicaciones pueden ser contraproducentes e incluso ace- 
leran los procesos que se intentan detener (Esbert et al., 
1983, 1997). 

No cabe duda de que los primeros pasos que se deben 
llevar a cabo para estudiar las rocas del monumento son 
el estudio de la mineralogla y propiedades petroft'sicas, 
ademas del comportamiento qufmico y biolOgico. Todo 
ello debe ir unido a un estudio minucioso «de visu» de las 
diferentes formas de alteraciOn que presentan los mate- 
riales (Sanjurjo y Alves, 2006). TamhiOn es conveniente, 
conocidos los parametros meteorologioos, llevar a cabo los 
adeeuados estudios de alterabilidad o envejetimiento ace- 
lerado. De esta investigation minutiosa se deben efectuar 
las consideraciones que se estimen oportunas, de cara a 
una mejor conservaciOn del monumento. El excelente vo¬ 
lumen de Esbert et al., (1997) reune practicamente todas 
las tOcnicas petrograficas, propiedades flsicas, pruebas es- 
pecfficas y tOcnicas de intervenciOn. 

Desde muy antiguo es oonotida la generation de pseu- 
dolapiaces en los granitos de los menhires neolfticos 
(5500-7000 BP) de Carnac, en Bretana (Fedro, 1993). Por 
otra parte, los egipcios recubrieron la Gran Piramide de 
Keops (4700 BC), de 144 m de altura, (Fig. 5.45) de lo- 
sas calizas para evitar la meteorizaciOn del conjunto, dada 
la casi nula alteration de las calizas en ambientes hipera- 
ridos, con el tiempo fueron parcialmente extrafdas para 
otras constructiones. Mas recientemente los tientfficos re¬ 
al izar on experientias de meteorizaciOn en un ambiente na¬ 
tural, tal como la llevada a cabo por Hilger (1897) que 
partiO en trozos de I a 2 cm muestras de caliza, arenisca 



y esquisto micaceo y fueron expuestos a la atmdsfera du¬ 
rante 17 ahos. A intervalos, los fragmentos fueron exami- 
nados y se observaron las caracterfsticas de la alteracidn 
y las parti'culas desprendidas. Al final del largo periodo, 
se observo que las muestras meteorizadas fueron altera- 
das tanto ffsica conio qufmicamente. La caliza fue mas 
afectada porataque qufmico, la arenisca sufrio una mayor 
alteracidn ffsica y en el esquisto micaceo se reconocio tan¬ 
to la meteorizacidn mecanica corno la qufmica. 

La caliza en un medio urbano se meteoriza mas rapi- 
damente que en las areas rurales circundantes. Esto ya fue 
icconocido por Archibald Geikie que estudio la meteori¬ 
zacidn de los sepulcros en Edimbuigo y sus alrededores 
(Huggett, 2003). Se ban calculado las velocidades de me¬ 
teorizacidn en marmoles de Dirham (Inglaterra) y se han 
obtenido valores de 2 micras/aho en un ambiente rural y 
10 micras/aho en medios urbanqs industriales (Attewell y 
Taylor, 1988). Por el contrario, en la Catedral de St. Paul 
en Londres, tiene lugar una adicidn de sulfatos a causa de 
las lluvias acidas, que supone 0,62 micras/aho {Sharp et 
al ., 1982). 

Tambidn se han efectuado intentos de estudio de la ve- 
loddad de meteorizacidn observando los grados de alte¬ 
racidn que presentan los cantos depositados en medios 
fluviales y que, en la actualidad, const it uyen secuencias de 
terrazas. Para ello es preciso conocer la edad de los nive- 
les de acumuladdn, que para el valle medio del Rodano 
Boraand (1979) estima en 2,5 millones de ahos. Los clas- 
tos constituyentes de las terrazas son fundamentalmente 
calizas, granites y cuardtas. Sobre las terrazas se localize 
una cronosecuenda de suelos con un grado de evoluddn 
creciente oon la edad. A part ir de la T 2 se produce una des- 
caibonataddn. Son suelos fersialfticos que culminan en ul¬ 
timo! es en la terraza mas antigua. En la secuencia se observa 
una disoludon rapida y total de los cantos calizos y una 
desaparidon progresiva de los cantos cristalinos. Como 
conclusion establece una primera fase de evoluddn de ca- 
racter fersialftico (500.000-800.000 ahos), en la que se 
concentra el hierro y una segunda fase de desrubefaccion 
y de degradacidn de los suelos rojos (fase ultisdlica de mas 
de un tnillon de ahos). Como sehala Millot (1979) no se 
dispone en este caso de la edad de las alteradones, mas que 
por mdtodos estratigrafioos. Un estudio similar es el lle- 
vado a cabo por Woodward et al., { 1994) sobre perfiles de 
suelo desarrollados en terrazas fluvial es carentes de data- 
dones en el noroeste de Grecia. 

La durabilidad es lo contrario a la alterabilidad e in- 
dica la actitud o capacidad de un material para resistir la 
accion agresiva de los agentes de alteracidn. Conocer la 
durabilidad de un material rocoso es una tarea bastante 
compleja, dada la cantidad de fee tores extrfnsecos e in- 
trinsecos implicados en el proceso y los diferentes tipos 
de deterioro que pueden darae (Esbert et al, 1997). 

Fbra obtener tasas de meteorizacidn, conociendo la 
edad de la piedra, se han llevado a cabo observaciones so- 
hre losas de diferentes tipos de rocas que proceden de can- 


teras proximas al cementerio. Esta metodologfa present! 
las ventajas de conocer la edad, la meteorizacidn se pro¬ 
duce por diferentes mecanismos naturales, pero el tiempo 
no supera los 900 ahos (viase Ollier, 1969b). 

5.4.4.1 Alteracidn de las areniscas en 

diferentes ambientes climaticos 

Las rocas mas empleadas en la cons truce ion de monu- 
mentos son los granitos (Acueducto de Segovia, Monas- 
terio del Escorial, entre otros), calizas (catedrales de 
Burgos, Leon, etc.) y areniscas. Estas dltimas rocas han 
sido profusamente utilizadas, a lo largo de la historia, para 
la edificacidn de distintos tipos de monumentos. La cau¬ 
sa fundamental de su utilizacion es su facil labrado. Las 
areniscas constituyen un amplio grupo con caracterfeticas 
mineralogicas, texturales, matriz, porosidad, grado y tipo 
de cementacidn, etc. muy diferentes entre sf. En este apar- 
tado pretendemos, por lo general someramente, analizar 
la meteorizacidn de las areniscas bajo distintos ambien¬ 
tes climaticos, teniendo en cuenta en lo posible las ca¬ 
racterfsticas intrfnsecas de los diferentes tipos de 
areniscas. Solo se tienen en cuenta aquellos monumentos 
que han estado sometidos basicamente a la accion de pro¬ 
ceso s atmosfdricos en medios no degradados. Por este 
motivo, se excluyen las diferentes construcdones lleva- 
das a cabo con areniscas silfceas en Belfast (Irlands), que 
estan afectada s por altos grados de polucidn antrdpica, 
con el oonsiguiente desarrollo de costras negras (Smith, 
Magee y Whalley, 1994). 

Las monumentales obras llevadas a cabo en los mar- 
genes del Rio Nilo en Egipto, durante el periodo de las 
tres dinastfas faraonicas, aproximadamente 4800-2950 
B.P., Qaman poderosamente la atencion por el gran volu- 
men de roca movilizada y su extraordinario grado de 
conservacion. Los monumentos estan construidos funda¬ 
mentalmente por la Arenisca de Nubia (Jurasico-Cretaci- 
co) de disposicion horizontal y dispuesta en lentejones 
entre capas arcillosas y por el granito rosado precambri- 
co de la region de Aswan. Las precipitaciones medias al- 
canzan 2-10 mm/aho y los vientos proceden del norte 
(Goudie, 2002). Como con secuencia de la escasez de agua, 
la alteracidn natural es muy pequeha, a pesar de su anti- 
giiedad. Se observan descamaciones y desplacaciones en 
los fustes (Templo de Luxor) y bajorrelieves. En estos lil- 
timos, las descamaciones suelen superar el centfmetro y 
quizas coincidan con la maxima penetracidn del escoplo. 
Puntualmente, en zonas de nivel freatico mas superficial, 
se observa la accion de la capilaridad con deposicion de 
sales blancas en el frente. No obstante, la mayor deterio- 
racidn de los monumentos se debe a la accion antrdpica 
mediants la destruccidn por percusion de numerosos re¬ 
lieves, muy posiblemente por motivos religiosos. Las Es- 
finges del Templo de Amon en Karnak, los Colosos de 
Memndn (que representan a Arne nobs HI), la imponente 
estatua de Ramsds H a la entrada del Templo de Luxor, el 
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derribo del granito rosa de 18 m de altura de la estatua de 
Ramsds 13 en Tebas, constituyen la dara evidencia de la 
accion del hombre sobre este magm'fico patrimonio de la 
humanidad- 

Aguas axriba, la construccion de la Gran Presa de As¬ 
wan en el Rio Nilo, temiinada en 1970, genera el Lago 
Nasser. Este vaso sepultaba gran cantidad de monunien- 
tos bajo sits aguas. La ayuda internacional para salvarlos 
file situarlos en el tnaigen del Rio Nilo (Abu Simbel) o 
trasladarlos a otros pafees con climas muy dispares. El 
obelisco egipcio, que permanecio intacto en la regidn de 
Aswan, se esta degradando en los ultimos 30 a nos desde 
que fue transportado a Estados Unidos e instalado bajo el 
dima calido y hutnedo de Nueva Cork (Pedro, 1993). 

La provincia de Rajhastan (India), lindante al oes- 
te con Pakistan, presenta unas volurainosas edificaciones 
(fuertes, palacios, etc.) en areniscas jurasicas con un 
magnffico grado de esculpido (Fig. 5.56). Los fuertes 
mas importantes se encuentran en Jodhpur y Jaisalmer, 
este ultimo dentro del Desierto del Thar, a unos pocos ki¬ 
lometres de la frontera pakistanf, con tempexatuias ex- 
tremas entre 3 y 50 *C y las precipitaciones son de unos 
150 mm, con lluvias mayores en el monzdn del verano 
(Dhir et al., 1992). 

Algunas personas consideran a Jaisalmer como una 
de las pequenas ciudades mas bellas del mundo, deno- 
minada la «perla del desierto», con una enorme mural la 
de 5 km y dentro de lo que podiamos considerar una ciu- 
dad museo con sus edificaciones alrededordel siglo xn. 
La ciudad fue antiguamente lugar de paso para las cara- 
vanas entre Oriente y Delhi. En su interior se encuentran 
templos, palacios y soberbias mansiones con baleones 


maravillosamente esculpidos, todos ellos construidos con 
una arenisca silfcea jurasica de tonos dorados. La alte- 
racion de la arenisca de los monumentos es practica- 
mente nula, debido fundamentalmente a la gran aridez 
ieinante. Por otra parte, no se han observado returas efee- 
tuadas por el hombre. 

La ciudad de Salamanca (Espana),con una tempera- 
tura media anual de 12,4 0 C, una precipitacion anual de 
360 mm y unos 30 di'as de helada al ano, constituye uno 
de los ejemplos mas caracteristicos de utilizacion de un 
unico tipo de piedra, con el que se han construido nume- 
rosos monumentos arquitectonicos (principalmente del si¬ 
glo xvi y otros de los siglos xvn y xvin) y, hoy en di'a, 
sigue utilizandose en las fachadas de los edifidos. La pie¬ 
dra franca o dorada salmantina es una arenisca del Eooeno 
medio-superior, que se extrae de las canteras de Villama- 
yor, proxima a Salamanca. La arenisca ha sido estudiada 
profundamente por varies equipos de investigacidn, que 
reunieron su trabajo en el volumen «Estudio sobre las Al- 
teraciones y Tratamiento de la Piedra de Villamayor» 
(Arribas et al., 1984; Hernandez et al., 1984; Ordaz et al., 
1984; Vicente et al., 1984; Oteo, 1984). 

Se trata de arcosas heteromdtricas; los diametros com- 
prendidos entre 0,125 y 0,25 mm son los mas utilizados 
en la construccion (Arribas et of., 1984), de color blanco- 
amarillento-grisaceas (Rock-Color Chart, 1979) con cuar- 
zg, feldespatos, caolinita, illita, esmectitas, paligorskita y 
aocesorios. La presencia de minerales hinchables, esmec¬ 
titas y paligorskita, producen una expansion volumdtrica 
en la red cristalina. Por lo tanto, los precesos de humec- 
tacion-sequedad deben jugar un importante papel en la 
meteorizacion de la roca (Arribas, 1984). 


F1GLRA 5.56 PaJacio del 
siglo xn {Rnstmido en aienisca. 
Jaisalmer (India). 
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La arenisca de Villamayor presenta un gran numero de 
poros, lo que facilita la movilidad del agua en los mismos. 
Las propiedades ft'sicas de las rocas fueron estudiadas por 
varios equipos y describiremos fundamentalmente los 
Uevados a cabo por Ordaz 4 al. {1984) que siguen las me- 
todologias propuestas por Belikov et al. {1967) y la Inter¬ 
national Society for Rock Mechanics (1972). La Tabla 5.2 
indica los calculos efectuados de las porosidades ffeicas. La 
arenisca tiene una elevada porosidad (30-50%) y la poro- 


sidad efectiva es del 96%, lo que sugiere que la mayoria de 
los poros estan interoomunicados. La capacidad de absor- 
cion es muy rapida y, por consiguiente, las comunicacio- 
nes entre los poros se realizan con gran celeridad. La 
desortion o p&dida de agua por evaporation en las prime- 
ras veinticuatro horas fue de 71,76%. Las medidas de ca- 
pilaridad ponen de manifiesto la gran capacidad de suctidn 
de agua. El ascenso del ftente capilar alcanzo unaaltura mf- 
nitna de 7 cm, en las primeras veinticuatro horas. 


TABLA 5,2 Propiedades fisicas de la « Piedra de Villa may or» (Ordaz et al., 1984) 



Promedio 

feso especifico de los granos minerales (pgj 

2.660 kg/m 3 

Densidad aparente de la roca seca (pd) 

t.760 kg/m 3 

Porosidad abierta (n d ) 

32 ,9 % 

Porosidad total (n) 

33,8 % 

Gradode rellenode los poros (Sr} 

96,9 % 

Contenidoen humedad natural (w) 

17,0 % 

Contenidoen humedad de saturacidn (ij 

18,4 % 

indice de vac i os (l v ) 

12,6 % 

Ab sot cion de agua (W) 

14,5 % 

Coeficiente de hinchamiento (€s) 

2,5x1 O' 3 

Coeficiente de expansidn ter mica 

9,0 m/m a C 

Coeficiente de capita rid ad jC) 

120 Kg/m 2 ■ min fljS 

Coeficiente de penetracidn de agua (A) 

5,6 x 10r 3 m/min°- s 


TambitJn se llevaron a cabo ensayos de alterabilidad o 
de envejecimiento acelerado y todos el los giran alrededor 
del agua. La Tabla 5.3 representa la pdrdida de material 
por desagregacion en los distintos ensayos de envejeci¬ 
miento acelerado. En el ensayo de ciclos de humedad-se- 
quedad el promedio de las pdrdidas fue de 3,2% despu^s 
de 30 ciclos. Las pgrdidas por ciclos de hielo-deshielo o 
heladitidad indican que la action de la criodastia, despu^s 
de 30 ciclos, ha producido una perdida de material solido 
de 5,7% de promedio. Finalmente, el ensayo de cristali- 
zacion de sales con una disolucion del 15% de S0 4 Na 2 , 


produce despu^s de 10 ciclos importantes efectos dis- 
ruptivos con la production de un 20,8% en peso de ma¬ 
terial desprendido. Esta desintegracion se debe, en 
gran parte, al paso de SO^Naj (anhidrita) a mirabilita 
(SO^Naj- lOHjO), que supone un incremento volum^tri- 
oo de un 400%. 

Con estos ensayos de alterabilidad se intenta conocer 
la capacidad de resistentia del material a la alteration pos¬ 
terior o, lo que es lo mismo, su mayor o menor durabili- 
dad futura (Ordaz et al., 1984). El conjunto de los 
resultados pone de manifiesto que el agua, liquida o soli- 


TABLA 5.3 Perdida da material por desagregacion an los ensayos 
de alterabilidad de la « Piedra de Villamayor» (Ordaz et al., 1984). 


Ensayo 

N° de ciclos 

Porcentaje de perdida de material 
en peso 

Hu medad-seq uedad 

30 

0,8-6,4 % (prom. 3,2 %} 

Helacidad 

30 

3,0-9,5 % (prom. 5,7 %) 

Crista lizacibn de sales 

10 

15,1-29,7 % (prom. 20,8 %} 
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da, es la que ejerce un mayor grado de meteorizacion, de- 
bido a la elevada porosidad de la arcosa. Por otra parte, 
las muestras que experimental! mayores pdrdidas de peso 
son las que oontienen una cantidad superior de arcillas hin- 
chables. 

Las sales, al igual que la humedad, son los elementos 
mas efectivos en la deterioration de las areniscas. Los 
analisis qutmicos de las rocas frescas en cantera no sena- 
lan la pxesencia de Cl - , S0 4 “, NO 3- . No obstante, las sa¬ 
les de elevada solubilidad pueden incorporate a la 
arenisca en el tiempo de su construction, a partir del sue- 
lo, polueion atmosfdrica, etc. (Tonaca, 1981). Sin embar¬ 
go, las muestras analizadas no contienen S0 4 - , S 2- o CT 
por lo que la polueion ambiental juega un papel casi nulo. 

Otro aspecto de meteorizacion de la arenisca es el de 
la actividad biologica, manifestado por el recubrimiento 
de hongos, algas y Itquenes (Airibas et al., 1984). El es- 
tudio de las superficies alteradas puede aportar datos so- 
hre los procesos de solubilidad de algunas es pedes 
qulmicas (Hernandez et al., 1984; Ordaz et al., 1984). La 
observation del grado de meteorizacion de las construc- 
ciones de la ciudad de Salamanca pone de manifiesto la 
presenda de alveolizaciones, descamaciones y desplaca- 
dones, acanaladuras, desagregrariones (arenization y pdr- 
dida de cemento), figuration, rubofaccion y decoloration, 
costras, eflorescencias y patinas de diferentes tipos (Her¬ 
nandez et al., 1984; Ordaz, 1984). 

En 5U5 consideraciones sobre los mdtodos de la co- 
neccidn de la alteration, Vicente et al. (1984) indican que 
los tratamientos mas adecuados consisten en la utilizadon 
de resinas sintdticas (aeetato de polivinilo, metacrilatos, 
etc.) o resinas sintdticas sin disolvente. Sin embargo, se- 
nalan que «se debe proseguir la experimentacion en labo- 
iatorio de los productos resenados, al objeto de conseguir 


el tratamiento mas iddneo, que proteja y consolide la are¬ 
nisca de Villamayor». Por otro lado, Arriba s et al. (1984) 
llevan a cabo ensayos con resinas y siliconas, descartan- 
do la utilizacion de estas liltimas a causa de que los cam- 
bios de temperature la anulan. 

El Monasterio de San Juan de la Pena (provincia de 
Huesca), situado en las Sierras Exterlores Pirenaicas, sfm- 
bolo del reino de Aragon (Espana), se aloja en un impor- 
tante abrigo de conglomerados miocenos (Fig. 5.57). La 
temperature oscila entre -10° y -32 °C y la precipitation 
media anual es de 915 mm. El origen del monasterio se re- 
monta al siglo vni y los mayores volume nes de construc¬ 
tion son del siglo xy xi, junto con el Claustro del siglo xn. 
Este Monasterio se construyd para Panteones de los reyes 
de Aragon y de los nobles y ha sufrido desde entonces nu- 
merosos avatanes e incendios a lo largo de su historia. El 
claustro romanico del siglo xn y el Panteon de los Reyes, 
construido con areniscas de grano fino oligocenas, fue es- 
tudiado a instantias del Departamento de Cultura de la Di- 
putacidn General de Aragon, por las Catedras de Petrologla 
y de Geomorfologi'a de las Universidades de Oviedo y Za¬ 
ragoza respectivamente (Esbert et al., 1987). La preocu- 
patidn fundamental era el estado de alteration de los 
capiteles del claustro (Fig. 5.58). Se analizaron dos mues¬ 
tras, una de 100 /an de grano fino y otra de 200 /<m, me- 
nos representativa en la ornamentation. La arenisca de 
grano fino estaconstituida por cuarzo (42%), caltita (3%), 
filosilicatos (10%) y plagioclasas (3%) y dolomita (3%). 

Se estudiaron las propiedades ffsicas de la muestra de 
grano fino entre otras, segiin las metodologlas de Belikov 
et al. (1987); absorcion libre de agua (mas del 90% en las 
4 primems horas); absorcion por capilaridad (incremen- 
to del peso en funtion del tiempo), penetration capilar 
(altura ascendida en funcidn del tiempo) y curva de eva- 


FIGURA 5.57 da astro del 
siglo xn del Monasterio de San 
JUan de la Pena en las Sieuas 
Exteriores Pirenaicas (piovincia 
de Huesca), alojado a la sombra 
de un abiigo de conglomerados 
masivos miocenos, situado a 
1.200 m de altura. Al fondo, la 
Capilla de San Vote de mediados 
del siglo xvii. 
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FIGURA 5.58 Esquema en planta del Claustro de San Juan 
de la Pena (Esbert era/, 1967). 


poracion (Fig. 5.59). La porosidad y distribucion poro- 
simdtricas nos permite obtener la porosidad libre o efi- 
caz (9,6%), la porosidad atrapada (6,2%) y el radio 
medio de acceso al poro (0,25 /an) (Fig. 5.60), median- 
te t^cnicas de inyeccion de mercurio en la roca (Pelle- 
rin, 1980). La expansion lineal producida por la 
absorcidn de agua se obtuvo mediante el calculo de hin- 
chamiento libre lineal, segiin las normas de I.S.R.M. 
(1972). El valor es muy pequeno y se produce en las pri- 
meras horas del ensayo. En el estudio minucioso del 
claustro se pone en evidencia que ilnicamente los capi- 
teles situados en la cara oeste {Fig. 5.57) presentan un 
elevado grado de conservation y sus relieves cones - 
ponden a una sucesion de hechos biblicos. Los sucesi- 
vos avatares e incendios que ha sufrido el Claustro a lo 
largo de su historia pueden explicar el traslado, los re¬ 
lieves truncados por impactos, las malas practicas de 
conservacion, etc. Los fustes son en su mayorfa de sus- 
titucion, excepto el de la columna n.° 25 que presenta un 
elevado grado de alveolizacion. 

Es evidente que los capiteles han sufrido una desigual 
meteorization, menos deteriorados los de la cara oeste (del 
13 al 19). Posiblemente la presencia de patinas oscuras y 
rosadas pueden reflejar el desarrollo de antiguas policro- 
mfas. Ademas de estas patinas se observan descamaciones, 
desplacaciones, desintegracion granular y otras muy 
frecuentes de origen mecanico, como fisuraciones y des- 





anananjado dam. a) Absoiddn libre agua porinmeisidn total (LVcontenido en agua en lunoidn del tiempo). b) Absoiddn capilar 
(jncremento en peso por unldad de superfide (AMs). o) Penetration capilar (altuia ascendida en funoidn del tiempo ^/f). d) Curva 
cte evaporaddn (lA^contenido en agua en funoidn del tempo en boras) (Esbert &t a/, 1967). 
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FIG UR A 5.60 Curvas porosimetricasi distribution dal radio 
de soceso de poro. a) La curva superior conesponde a la 
primera inyeecibn y la inferior a la sagunda. La difeianaia antra 
amba$ indica la poiosidad atrapada. b) Histograma de 
variacidn dal voluman poroso an funcidn dal iadio de acteso 
de poro (Esbert et a/. P 1987). 


conchaduras, posiblemente debidas al transporte por el 
hombre para su conservacion, en situaciones li'mites. 

Se estudiaron los productos de alteracion mediante di- 
ftaccion de Kayos X y microscopia clectronica de barri- 
do, que puso en evidencia cristales de calcita y diversos 
organisnios de ornamentaciones diver sas. La extreccion de 
sales (Fig. 5.61) y su analisis por via hiimeda mediante tdc- 
nicas espectroscopicas, cromatograflas y de plasma de in¬ 
duction, senalan un elevado porcentaje de CT y NOf, 
posiblemente responsables de la actividad de estos mi- 
crooiganismos. 

Los ensayos de envejecimiento acelerado, llevados a 
cabo con probetas ciibicas de 5 cm de arista, indican qne 
el halodastismo incide considerablemente en la pdrdida en 
peso {9,77% despuds de 10 ciclos) y en los ciclos de hie- 
lo-deshielo el descenso en peso es pequeno (0,36% des¬ 
puds de 15 ciclos). 

De todas las caracterizaciones y ensayos efectuados, 
las calisas y mecanismos de alteracion son varias: el mas 
importante es la aocidn antropica, ligada a distintos ava- 
tares histdricos que ban producido pdrdidas parciales o to- 
tales de cimacios y capiteles. La action de la humedad 
sobre las areniscas, junto con su textura, oondiciona la ab- 
sorcion hi'drica y otras propiedades ffsicas. El agua de los 
poros al convertirse en hielo ayuda a la deteriorizacidn de 
la roca. Se han observado gran cantidad de microorganis- 
mos y se cree que su actividad debe tener escaso alcance 
en el deterioro total. 

Los monumentos de Angkor, al noroeste de Cambo- 
ya, son un conjunto de templos construidos en arenisea en- 
tre los siglos ix y xin. La temperature media es de 26 °C, 
1.400 mm de piecipitacion y con una humedad del 80% 
en la dpoea seca (Delvert, 1968). La arenisca es de color 
gris, y por alteracion se producen costres de color blan- 


FlGl'RA 5.61 Extraccion de 
sales en un capital del Claustro 
de San Juan de la Pena. 
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cuzqo. El ataque fundamental a la roea se (leva a cabo por 
capilaridad, que da origenen la base de los templos a for¬ 
mas de alveolizacidn y tafonizacidn {de hasta 5-10 cm). 
La densa vegetacion tropical ha invadido muchos de los 
monumentos y se observa que algunas de las raices pene- 
tran por las diaclasas existentes. Se observa la aocidn de 
Ifquenes, fadles de desprender de las rocas, aunque no se 
oonoce el grado de eficacia en la alteracion de las rocas. 
Los analisis qufmicos indican que existe muy poca dife- 
lencia entre las areniscas alteradas o frescas. En las are- 
niscas rosas, que son las mas resistentes, tienen caolinita 
oomo cemento, mientras que las areniscas grises se ce- 
mentan por clorita. 

Podemos concluir que en palses tropicales hiimedos 
con unos 1.500 mm de piecipitacion la accion quimica no 
es muy activa y no es responsable de los principales fe- 
ndmenos de meteorizacion. La alteracion se debe a la hi- 
dratacion de la roca y a la disgregacion resultante de su 
actividad. 

Del analisis llevado a cabo sobre la alteracion de mo¬ 
numentos en areniscas, a trav^s de distintos tipos de cli- 
mas, se deduce que los monumentos instalados en zonas 
aridas a hiperaridas {Jaisalmer y Egipto) pnesentan un ex- 
celente estado de conservacidn, debido a las escasas pre- 
dpitaciones y a la ausencia de agua en el suelo. 

La arenisca de Villamayor presenta elevadas porosidad 
y capilaridad. El agua que se moviliza por los pores de la 
roca efectua su labor disruptiva, fundamentalmente du¬ 
rante los ciclos de humedad-sequedad y, sobre todo, la 
meteorizacion salina que, en los ensayos de envejeci- 
miento, es el mecanismo que mas pdrdida de suelo pro¬ 
duce en la arenisca. La presencia de arcillas hinchables en 


la matriz provoca la expansion volumdtrica de la red cris- 
talina, con el consiguiente hinchamiento. En este ambiente 
subhiimedo el pa pel del agua es doble, penetracidn entre 
los poros e hinchamiento volumcirico en las arcillas ex- 
pansivas. 

En el Claustro de San Juan de la Pena, la causa mas 
important® de deteriorizacion de los capiteles es de natu- 
raleza antrdpica como demincian las fracturas, posible- 
mente debidas a traslados durante los sucesivos incendios 
u otros avatares. No obstante, se observan, en los capite¬ 
les de la cara oeste, un excelente grado de conservacidn. 
En estos daustros es importante que se encuentren pre- 
servados de la accidn directa de la lluvia, ya que el im- 
pacto sobre los mismos trae consigo la practica total 
desaparicion de los relieves {por ejemplo capiteles roma- 
nicos del Claustro de Santo Domingo de Silos, Burgos). 
Despuds del detenido estudio de los capiteles del Monas¬ 
tery de San Juan de la Pena, la Administracion entendio 
que no era necesaria una actuacion sobre los mismos. 

Finalmente, los templos de Angkor, que destacan so¬ 
bre una gran llanura, estan sometidos a todos los procesos 
relacionados con la actividad del agua en los poros de la 
roca. No obstante, los analisis quunicos de las rocas fres- 
ca y alterada no ofrecen rasgos muy distintivos, por lo que 
la meteorizacion quimica no es un proceso capital. 

En conclusion, debemos indicar que las areniscas son 
rocas faciles de esculpir, pero de gran facilidad de altera¬ 
cion entre los diferentes tipos de meteorizacion en los que 
el agua juega un papel significativo. De todas las mane- 
ras, las areniscas son un grupo de rocas con composicion 
y propiedades petrof£sicas muy diferentes, por lo que es 
diffcil establecer conclusiones mas generates. 
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Introduccion 

En el estudio de las formas karsticas el proceso de diso- 
lucidn de las rocas por el agua constituye el agente mas 
important® para la generacion de los dislintos tipos de 
modelados. Se trata de terrenos en los que la hidrologfa 
y las diferentes morfologlas suigen de una combinacion 
de rocas muy solubles con una porosidad secundaria bien 
desanollada (Ford y Williams, 1989; Ford, 2004). Las 
formas caracterfeticas de las regiones karsticas son, segun 
White (1988): 

— Depresiones cerradas de tamano variable. 

— Drenaje superficial desorganizado. 

— Cuevas y sistemas de drenaje subterraneo. 

Las depresiones cerradas (Fig. 6.1.) tienen tamanos muy 
diversos y en los poljes pueden alcanzar decenas de ki- 
Idmelros de eje mayor. Estan desconectadas entre si y 
constituyen el evokarst, que se caracteriza porun mode- 
lado caotico y desordenado (Martonne, 1924). EL drena¬ 
je superficial desorganizado es de tipo centrfpeto y 
totalmente distinto al desarrollado en las rocas no karsti- 
ficables, que es de caracter ordenado. La ultima caracte- 
n'stica deriva de un drenaje vertical que desarrolla una 
drculacion subterranea, dentro de lo que se denomina en- 
do karst. 

La pabbra karst es b ace pc ion germanica del tdrmi- 
no kras, que comprende una region del oeste de Eslove- 
ria, fronteriza con Italia, y en elb los terrenos calizos 
apareoen desprovistos de vegetacion (Kranjc, 2004). En 



este area se realizaron las primeras investigaciones sobre 
el karst por las escuebs de Geomorfologb de Viena y por 
b extraoidinaria y cxtcnsa publicacion en aleman de Jo- 
van Cvijiv (1983) en la que se definen, de una manera cla- 
ra y simple, una gran parte de las formas karsticas. Por 
estas circunstancias, la mayorfa de los tdrminos utilizados 
en el karst son de raiz germana. 

Una de las caracteristicas de bs regiones karsticas es 
b proliferacidn de tdrminos existentes, que obedece a las 
distintas denominaciones utilizadas en diferentes territo¬ 
ries. Como ejemplo, la palabra dolina, que es la de uso 
cienttfico, tiene varbs denominaciones en diferentes par¬ 
tes de Espana: torca (de uso generalizado en ambas Cas- 
tillas), celada (Sierra de Albarracin), cuenedn (Sierra de 
Javalambre), etc. Las morfologi'as karsticas siempre han 
llamado poderosamente la atencion y, por consiguiente, no 
es de extranar la diversidad de denominaciones existentes. 

Ademas de las rocas carbonatadas, afloran formacio- 
nes oonstituidas por minerales muy solubles en agua, 
corno el yeso, y su fase anhidra la anhidrita, y los cloru- 
ros, de los que la halita constituye el principal exponen- 
te. Estos minerales, originados basicamente por 
evaporacion (evaporitas), afloran en porcentajes pequenos 
a nivel global, pero su velocidad de disolucion es mucho 
mayor que la de los carbonatos, lo que trae consigo una 
rapida morfogdnesis y, corno consecuenda, en su inter¬ 
action con las actividades humanas, dan lugar a numero- 
sos e importantes riesgos karsticos. 


FIG UR A 6.1 Vista aenea del 
mmpo de dolinas en embudo 
desanolladas en calizas 
jurasicas. Villar del Co bo, 
provincia de Temel. Cordillera 
beiica, Espana. Foto B. Leianoz. 
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El conocimiento del karst siempre ha estado presente 
desde lejanas dpocas, en las que los pensadores de la an- 
tigua Grecia intentaban explicar los grandes ri'os que bro- 
tan de los macizos calcareos (suigencias) y, por el 
contrario, la desaparicidn de considerables caudales en un 
punto (valles ciegos). Aunque se reconocen en la litera- 
tura diversas aportaciones, ooincidentes con la historia 
modems, el trabajo de Cvijic (1893) constituye el pilar 
fundamental sobre el que se apoyan las futuras investi- 
gaciones sobre Geomorfologi'a Kdrstica. El desarrollo de 
la misma, ha seguido, en Ifneas generates, los diferentes 
avatares de la Geomorfologi'a. Asf, el concepto ciclico da- 
visiano es introducido en el Karst por Grund (1914) (Fig. 
1.2) y proseguido por Cvijic (1918). La importance del 
ditna en el desarrollo del modelado karstico ha sido una 
continua preocupacion de los estudiosos del karst. En el 
Simposio sobre el Karst, que tuvo lugar en Frankfurt, se 
senalo que cada clima tiene su propio desarrollo karstico 
(Lehmann, 1954). 

Apartir de 1950, la contribucidn de la Espeleologia 
ha sido muy importsnte, ya que ha permitido un conoci¬ 
miento de las cavidades, abordar cuestiones sobre el ori¬ 
gin de las mismas y precisar la edad de los depositos 
carbonatados por los estudio de isotopos de ox/geno, en 
oombinacion con las dataciones de U/Th (Sweeting, 
1981). Mas recientemente, la aplicacion de AMS (acele- 
rador de espectrometrfa de masas) para medir los isdto- 
pos cosmogdnicos en muestras de roca ha abierto un 
nuevo camino (Shopov, 2004). 

Se sabe que las formaciones carbonatadas son mucho 
mas abundantes cuanto mas recientes son los periodos de 
la historia de la Tierra. Tambidn se han reconocido pale- 
ckarst tanto en las oolumnas estratigraficas, como en la 
presencia de formas karsticas erosivas y deposicionales 
en ambienles no aptos para su origen. Asf, las morfolo- 
gfas karsticas existentes por debajo de los 250-300 mm de 
precipitacidn media anual, son indicadoras de Paleokarst 
(Sweeting, 1972). El estudio de las kartificaciones relic- 
tas oonstituye una de las mayores aportaciones del karst 
a la Paleoclimatologfa. 

FI conocimiento de la evolucton de los terrenos kars- 
ticos se ha potenciado con las investigadones de neotec - 
tdnica en las cadenas alpinas y su influencia en la 
morfogdnesis. En las zonas litorales los movimientos eus- 
taticos positives oonducen al cese de la karstificadon y a 
la agradadon y fosilizacidn de las formas, mientras que 
los movimientos negativos del nivel de base producen un 
rejuvenecimiento del modelado (Osborne, 2004). 

Todo este conjunto de consideraciones nos indican 
que, aunque el proceso fundamental del karst es la diso- 
lucion, los macizos constituidos por rocas solubles estan 
sujetos ademas a la aceidn de factores extrinsecos, que 
inciden en su evolution, por to que es necesario que las 
investigadones sobre el karst sean de caracter multidis- 
dplinar. Para tener un conocimiento lo mas profundo 
posible se debe estudiar el macizo karstico en tres di- 


mensiones, con el fin de deducir las complejas relaciones 
que existen entre las morfologfas generadas en superficie 
y las originadas en profundidad. En estainvestigacion hay 
que tener en cuenta las variaciones ambientales (climati- 
cas, tectdnicas y antrdpicas), que han afectado al karst en 
su evolucidn temporal. 

En la naturaleza se desarrollan algunas morfologfas 
producidas por procesos distintos a la disolucion y que se 
engloban bajo el tdrmino de pseudokarst (Halliday, 
2004), como los regueros en laderas de rocas granfticas 
y las cavidades (Vaqueiro et al., 2006), que se encuentran 
en estos tipos de rocas, ajenas a los perfiles de alteration 
(Vidal Roman/ y Grada, 1987), asf como los espeleote- 
mas silfceos (Vidal Romanf & al., 2003). Cavidades en 
cuarcitas han sido estudiadas en Minas Gerais (Brasil) por 
CorrSa Neto (2000) y en Sudafrica y Mozambique por 
Martini (2000). Dentro del conju nto de formas pseudo- 
karsticas se encuentran los tafonis y gnammas (Fig. 5.41), 
presentes en diferentes climas y tipos de rocas y los con¬ 
ductor subsuperficiales y depresiones cerradas originadas 
en rocas clasticas por el proceso de piping (Fig. 16.54). 
Tambidn se incluyen en este apartado los tubos lavicos 
(jameos) y los oolapsos acompanantes (Fig. 4.34), junto 
con c staked las de lavas volcanicas solidificadas. Dentro 
de estas morfologfas pseudokarsticas se incluyen las ori¬ 
ginadas por fusion del permafrost (termokarst o crio- 
karst), como los lagos de deshblo y colapsos asociados 
(Fig. 15.59), analizados oon posterioridad en el capftulo 
de Geomorfologfa Periglaciar. 

La localizacidn de las areas karsticas en terrenos car¬ 
bonatados se represents en la Figura 6.2 (Ford y Wiliams, 
1989). Sin tener en cuenta los casquetes de hielo, las for¬ 
maciones carbonatadas ocupan aproximadamente un 12% 
de las tierras emergidas. Los carbonatos son mas abun¬ 
dantes en el hemisferio septentrional. En estas areas 
karsticas viven un 25% de la poblacion mundial, que se su- 
ministra de aguas karsticas. Este hecho es importante por 
las injerencias que pueden tener en los macizo karsticos. 

Se ha establecido una diferenciacidn de los tipos de 
karst en funcion de distintas variables (cobertura, litologfa, 
tectonica, fisiograffa, hidrologta, etc.) (Quinlan, 1%7). De 
la amplia tipologfa resenaremos aquellos tdrminos de ma¬ 
yor uso. Las formas karsticas pueden originarse sobre are¬ 
as desprovistas de suelo y vegetacion, en cuyo caso se 
denomina karst sin recubrimiento o desnudo (bare 
karst), o las formaciones karstificables se encuentran por 
debajo de una cubierta de materiales, frecuentemente 
constituidos por sedimentos transportados sueltos. En este 
caso, se designan con karst cubierto (covered or mantled 
karst). Cuando la karstificacion se produce entre dos for¬ 
maciones no karstificables se le conocc como karst inte- 
restratal. Si en el karst cubierto o interestratal tiene lugar 
la erosion del material de cobertera, entonces afloran las 
rocas karstificables. Este tipo de karst redbe el nombre de 
karst exhumado. Tambicn se efeettia la distincidn entre 
karst activo y karst relicto (Ford, 2004). 
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FlGURA 6*2 Distribucion global de los afloramientos de rocas carbonatadas. El karst se localize an la mayoria de estas areas y 
fambien pordebajo de rocas no karstificables (Foid y Williams, 1989). 



Disolucion de los carbonates 


La disolucidn es un proceso en el que la roca o parte de 
la tnistna se combina con el agua para fortnar una solu- 
don o conjunto de solutes. Existen grandes variaciones 
en la solubilidad de los minerales, desde la gibsita que es 
virtualmente insoluble (0,001 rag/l a pH = 7) y la halita 
(360.000 mg/1 a pH = 7) (Gunn, 2004a). 

La disolucion o corrosion (Bdgli, 1980) de las rocas 
carbonatadas es una reaocion quftnica reversible que da 
lugar a la formacion del karst carbonatado en calizas y 
doloim'as relativamente puras. 

El carbonate calcico, bajo la fonna de calcita o ara¬ 
gonite, es muy poco soluble en agua pura. Por otra par¬ 
te, el dioxido de carbono es un gas que esta piesente en 
la atmdsfera, en el suelo y disuelto en las aguas de lluvia 
y subterraneas, nos, lagos y ocdanos. En su disolucion por 
el agua se encuentra como H,C0 3 , acido carbonico, y 
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constituye el propulsor de la disolucion de los carbona¬ 
tes y, por consiguiente, de la generacion del karst (Drey- 
brodt, 1988, 2004). 

Las siguientes reacciones expiesan la disolucion de 
los carbonates (calcita y dolomita): 

C0 2 + H 2 0 o C0 3 H- + H* 

CaCO, + C0 2 + H,0 ++ Ca 2+ + 2HC0 3 “ 

CaMg (CO^ + 2COj + 2H 2 0 *+ Ca 2+ + Mg 2 * + 4HC0 3 - 

La disolucion se produce por la adicion de H + , re- 
sultante de la disociacion del C0 3 H 2 . De esta forma, se 
produce una disolucion de solo 14 mg/1 (como CaC0 3 ) 
a 25 °C. La adicion de H + por otros acidos incrementa 
la solubilidad como, por ejemplo, la oxidacidn de sul- 
furos en los que se produce acido sulfdrico. 








































































La solubilidad del dioxido de carbono es funcion dc 
la temperatura. Para una atmdsfera normal con 0,035% de 
dioxido de carbono por unidad de volumen de compo¬ 
nents secos a nivel del mar y la maxima disoiucioncs de 
1,00 a 0 °C, de 0,70 a 10 °C, de 0,44 a 25 °C, etc. (Hut- 
diinson, 1957). Por consiguiente, la cantidad de caliza 
que puede ser disuelta en equilibrio de saturadon por uni¬ 
ted de volumen de agua es funcion directa de la presidn 
parcial de dioxido de carbono del aire, con la que el agua 
esta en contacto, y fiincion inversa de la temperatura del 
agua (Ley de Henry). La solubilidad de la calcila dismi- 
nuye con el incremento de temperatura con una magnitud 
aproximada de 1,3% por grado centigrade (Gunn, 2004a). 

Una de las cantidades mas importantes de dioxido de 
carbono se encuentra en los suelos, debido a la respira- 
cidn de las rafees de las plantas y a la desintegracion bac- 
teriana de la materia oiganica, las cuales aumentan con la 
temperatura. LI CO, se mueve o almacena en mayor can- 
tidad en suelos arenosos donde puede alcanzar voliime- 
nes de hasta el 31% (Drake, 1984). El agua disuelve el 
dioxido de carbono y se moviliza cut re los poros. En los 
suelos son fiecuentes valoies de 1 -2%, unas 30-60 veces 
mas altos que el contenido en la atmdsfera normal, y en 
suelos ricos en humus y oon poca ventiladon se pueden 
alcanzar cifras de 25% de C0 2 , que corresponden a unas 
700 veces el valor normal (Trombe, 1952). El contenido 
de CO, del aire de las cuevas tiene valoies variables, aun- 
que en cavidades con buena aireacion las cifras son si- 
milares a las de la atmdsfera. Por otra parte, el aire en la 
nieve tiene alrededorde 0,1% de C0 2 ,a causa de que las 
mofeculas mas pequenas de oxfgeno y nitidgeno se di- 
funden lejos de los poros mas rapidamente que las mofe¬ 
culas de C0 2 que son mayores (yiase Sweeting, 1972). 

Las formas karsticas generadas por actividad biologi- 
ca (biokarst, Viles, 1984) suelen ser de pequeno tamano. 
Esta actividad oontribuye a la meteorizacion y a la preci- 
pitacion de los carbonatos. Muchos organ ismos pueden 
disolver las ealizas, por la secrecion de acidos oxganicos 
y dioxido de carbono. En costas ealizas intermareales se 
produce una considerable erosidn bioqufmica y biofi'sica, 
tal como la de los moluscos perforantes o litofagos. Los 
Ifquenes ejercen una poderosa accion biofi'sica como res- 
puesta al humedecimiento y secado y ayuda al ensancha- 
miento de las kamenitzas. 

La Figura 6.3 sehala la cantidad de carbonato disuel- 
to en funcion del contenido en dioxido de carbono. Como 
la solubilidad del C0 2 es funcion de la temperatura, se re- 
presentan varias curvas para diferentes temperaturas. Es- 
tas curvas indican la maxima cantidad de C0 3 Ca que 
puede disolverse en dioxido de carbono. Por lo tanto, 6s- 
tas son curvas de equilibrio de saturacion, que separan un 
campo de sobresaturacion de otro infrasaturado o de 
aguas agresivas. La disolucion correspondiente al punto 
situado en la curva de saturacidn de 30 °C puede enfriar- 
se (hacia F) y disolvera mas calcita; si se calienta (hacia 
O precipitara algo de carbonato calcico; si se pone en 



FIGURA 6.3 Curvas de equilibrio de satuiaciOn para la 
distiludon de carbonato calcico a diferentes temperaturas^ en 
luncidn del contenido an dioxido de carbono en disolucidn 
(Tiombe, 1952). 

contacto con aire con menor cantidad de C0 2 (hacia P) 
pjeidera algo de C0 2 y precipitara carbonato calcio y, ii- 
nalmente, si la disolucion encuentra aire con mayor pro- 
porcion de C0 2 (hacia G) lo tomara y disolvera mas 
calcita. Estas reacdones para alcanzar el equilibrio pue- 
den necesitar horas o incluso dfas, debido a que algunas 
son lentas (Jennings, 1985). 

Cuando se alcanza el equilibrio de saturacion para la 
calcita, cesa la disolucion. No obstante, si el agua satu- 
rada en superfide o a poca profundidad desciende y se 
enfria (hacia F) se convierte en agua agresiva. A este pro- 
ceso se le denomina corrosion por enfriamiento (Bogli, 
1964). Esta es activa en la parte superior, en las zonas va- 
dosas del endokarst. Se desarrolla en zonas con fuertes 
variaciones diarias de temperatura o con estaciones cla- 
ramente definidas. En el primer caso es activa durante el 
tha hasta medianoche y en el segundo durante la estaddn 
calida (Bogli, 1980). 

El agua en equilibrio de saturadon puede llegar a ser 
oorrosiva cuando se mezcla oon agua con diferente oon- 
centracion de carbonato ealdeo (corrosion por mezcla) 
(Bogli, 1964). En el lado convexo de la curva de satura¬ 
don (Fig. 6.4) se encuentra el campo de sobresaturacidn 
y en el concavo el infrasaturado de aguas agresivas. Cual- 
quier Itnea recta que une dos puntos cualquiera de la cur¬ 
va de saturacion pasa a la zona de aguas agresivas (Bogli, 
1964). Cualquier mezda de aguas saturadas W, y W 2 pro- 
porciona agua agresiva (Ml: l para una mezcla igual). La 
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FIG UR A 6.4 Gorrosidn por mezcla ilustrada con di versos 
ejemplos (Jennings, 1935). 
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FIG UR A 6.5 Velocidades de disolucidn, en funcidn del pH, 
de la calcita, dolomita y magnesita (Chou et at, 1989). 


mezcla de aguas saturadas W 3 y W 4 permanece sobresa- 
turada. La mezcla de W 2 saturada y W s agresiva sonagre- 
sivas en cualquier proporcion. Ml:3 (una parte saturada 
de W, y 3 partes sobresatuiadas de W 4 ) permanece so- 
tresaturada, pero M3:1, la mezda contraria, llega a ser 
agresiva. 

La dolomita es un carbonate de caldo y magnesio 
[MgCa(C0 3 )J, que se encuentra en las rocas calcareas jun¬ 
to con la calcita (CaC0 3 ) y en la naturaleza tenemos rocas 
intermedias entre la caliza, constituida pro CaC0 3 puro, 
y la dolomta formada unicamente por [MgCa(C0 3 ) 2 ]. Se 
diferencian en funcidn de su porcentaje; por ejemplo ca¬ 
liza dolomftica: 50-90% de calcita y 10-50% de dolomi¬ 
ta. Por consiguiente, las rocas carbonatadas tienen dos 
minerales es tables: la calcita y la dolomita, ya que el ara- 
gonito es inestable y se transforma en calcita. 

Busenberg y Plumer (1982) estudiaron la disolucidn 
de la dolomita con condiciones de presiones pardales de 
0-1 y temperatures entre 1,5 y 65 °C. Inicialmente la do- 
bmitase disuelve a cantidades entre 5 y 6 mol/im“ 2 s _l {a 
presion parcial de 0,93 atm) y luego deelina exponen- 
dalmente de forma que la disolucidn es muy baja. Por 
consiguiente, Busenberg y Plumer (1982) indican que la 
disolucidn de la dolomita se puede convertir en dos pa- 
sos. En el primero, la reaccion de CaC0 3 con H 4 y, en el 
segundo caso, tiene lugar la misma reaccion con el com- 
ponente MgC0 3 ,que esta controlada por la velocidad de 
la reaccion. Chou & al (1989) indican que la disolucidn 
de la dolomita, en funcidn del pH, es algo menor que la 
calcita, pero los valores son mucho mayores que los ob- 
fenidos para la magnesita (Fig. 6.5). 

El efecto del idn comiin consiste en que uno de los io- 
nes originados en la disolucidn de un determinado mine¬ 
ral, procedente de otra fuente, afecta a la canlidad de 
mineral que puede disolverse. Por eso, la solubilidad de 
la calcita y dolomita disminuye con aguas en las que esta 
disuelto yeso (Ford y Williams, 1989). 


La cuantificacidn de la disolucidn de las calizas do¬ 
pe ndc de la pendiente de la superficie, precipitaddn anual, 
intensidad de la precipitaddn y de la direocidn del viento 
prevalente (Szunyagh, 2005). Se necesita una larga serie 
de observadones para obtener datos de cierta credibilidad 
(Douglas, 1968). Se han utilizado diversos mdtodos para 
la obtencidn de tasas de disolucidn en las calizas. 

La utilizacidn de pedestales en bloques crraticos de 
caliza, que se originan por la proteccion de la disolucidn 
de la caliza infrayacente. La altura del pedestal suminis- 
tra una tasa de disolucidn, si conocemos la edad de la re- 
tirada del hielo (Dreybrodt, 1988). Jennings (1985) 
resume los datos conocidos sobre rebajamiento con esta 
tdenica, que fluetdan entre 10 y 42 mm/ka. 

Para medidas de corto intervalo de tiempo se ha utili¬ 
zado sobre rocas aflorantes, tanto en superficie como en 
cavidades, el medidor de microerosion {micro-erosion 
meter) (Trudgill et al., 1981). Las medidas de microero- 
sidn llevadas a cabo durante diez anos en distintas areas 
y ambientes karsticos de Australia obtienen valores de re¬ 
bajamiento superficial de 0,005 mm/ano y para lugares 
como el subsuelo o el leeho fluvial began a alcanzarhas- 
ta un maximo de 0,14 mm/ano (Smith et al, 1989). No 
obstante, esta tdcnica tiene algunas limitaciones (Spate et 
al, 1985). Los valores obtenidos dependen del clima, y 
son mayores las dfras obtenidas en climas tropicales hu- 
medos (Jennings, 1985). 

La corrosion en las cuevas ha sido medida por dife- 
rentes autores usando tecnicas distintas. Uno de los md- 
todos mas frecuentes son los discos circulares de caliza 
de una zona determinada. Se secan, se pesan y se colo- 
can en un lugar activo de disolucidn en la cavidad y, des¬ 
puds de un tiempo, se determina su pdrdida de peso. 
Trudgill {1976a) obtiene valores muy dispares, ya que co- 
rresponden a suelos con diferente acidez, mientras que las 
dfras obtenidas en superficie son mucho menores- 
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El metodo hidroquimtco dc Corbel (1959) consists 
en medir la cantidad de caliza transportada anualmente 
por un curso de agua y comparar esta cantidad con la su- 
perlicie de los terrenos calizos de la cuenca de drenaje y 
expresar la cantidad en nr/hno/km 2 o por el valor que ex- 
presa el rebajamiento superficial en mm/ka. Las conclu¬ 
sions mas sobresalientes aportadas por este metodo son 
que los valores mas altos de corrosion karstica los pro- 
porcionan las regiones nevadas del Artico y las calizas de 


las cadenas alpinas, mientras que son mucho mas bajos 
en las areas templadas. 

Las velocidades de erosidn en las cavidades se han in- 
vestigado determinando la edad por series de uranio de 
los cspeleotemas (Gascogne, 1981). Porejemplo, si la 
edad de la base del espeleotema es de 100.000 anos, con 
una altura de 2 m por encima del nivel de base de la co- 
rriente, en un pasadizo de la cavidad, el rebajamiento me¬ 
dio ha sido de 2 mm/ka (Dreybrodt, 1988). 



Caracteristicas superficial 
de las calizas: karren o lapiaz 


Las superficies rocosas constituidas por calizas aflorantes 
estan cinceladas por pequenos surcos o agujeros, deno- 
minados karren en la literature karstica internacional, la- 
pits en francos y lapiaz en espahol. Tambi6n pueden 
desarrollarse en calcarenitas con un 90% de CO^Ca (Gu¬ 
tierrez e Ibanez, 1979). Estos micromodelados, de gran va- 
riedad morfologica, constituyen una de las caracteristicas 
mas sobresalientes y llamativas de los procesos de diso- 
lucidn en areas karsticas. Estas microformas suelen apa- 
recer agmpadas, formando campos de lapiaz (Fig. 6.6). 
Cuando el lapiaz se desarrolla por agua que fluye por los 
afloramientos calizos se denomina lapiaz libre y si la di- 
solucion se produce en la interfase suelo-caliza, reciben 
el nombre de lapiaz cubierto o semilibre. Si se denuda 
y exhuma, esta afectado por los mismos procesos que los 


que modelan el lapiaz libre. De esta forma nos podemos 
encontrar campos de lapiaz complejos. 

Los primeros estudios sobre los lapiaces se Uevaron a 
eabo en la segunda mitad del siglo xix en karst medite- 
rraneos y alpinos (Gin6s, 2004). Los lapiaces han sido es- 
tudiados tanto en el laboratorio como en el campo, pero 
quizas sea en la d^cada de los sesenta donde se ha pro- 
ducido un mayor impulse por los trabajos de Bogli (1960) 
en Suiza, Bauer (1962) en Austria y de Miotke (1968) en 
los Picos de Europa, Espana. Tambi6n fue de gran im- 
portancia la reunion sobre Karren Landforms de Palma de 
Mallorca, Islas Baleares (Fornos y Gin^s, 1996). 

Se han descrito numerosos tipos de lapiaz, generados 
por procesos climaticos y antropicos (Cvijic, 1924a). Se 
han propuesto numerosas clasificaciones de los tipos de 



F1GURA 6.6 Campo de 
lapiaces en el que se diferencian 
lapiaces estiucturales y 
oquerases, originados bajo un 
suelo (lapiaz cubierto) y 
exhumados con posteiioridad. 
Siena de Cabra. CPrdoba. 
Cordilleras Beticas, Espafia. 
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lapiaz. La diferenciacion de Bdgli (1980) se basa fimda- 
mcntalmcntc en la distincion entre lapiaces libres y cu¬ 
biertos. La clasificacidn de White (1988), ligeramente 
modificada por Salomon (2000), se fimdamema en el ta- 
mano, lapiaz libre o cubierto, pendiente y forma. Ford y 
Williams (1989) toman en consideration para su clasifi- 
cacion las formas dreulares en planta, formas lineales con 
control estructural, formas lineales controladas hidrodi- 
namicamente y formas poligenicas. Aquf se aplicaran los 
tipos diferenciados por Sweeting (1972) que aparecen 
desariollados en la Tabla 6.1. Esta autoia sopesa los fee- 
lores que afectan a la formacidn de los lapiaces. 

Considera de gran importancia la naturaleza de las 
reaccion.es quimicas. Bdgli (1960) distingue cuatro fa- 


ses, en las que en la primera, la cantidad de disolucion es 
maxima y corrcsponde al momento en el que el agua car- 
gada con C0 2 se pone en contacto con la caliza, durante 
el primer segundo. En las fases posteriores, la disolucion 
disminuye paulatinamente, hasta ser muy pequena a las 
60 horas. En las fases 1 y 2 se pioducen los lapiaces li- 
bres (rillenkarren, trittkarren, rinnenkarren y spitzkarren). 
Cuando se trata de lapiaces cubiertos, la disolucion tiene 
lugar bajo la influencia de C0 2 biogenico y se producen 
hohlkarren, rundkarren y deckenkarren. Los restantes ti¬ 
pos de lapiaz de la Tabla 6.1 pueden generarse como li- 
bres o cubiertos. 

Puesto que los lapiaces libres resultan de la disolucion 
superficial de la caliza, el tipo y cantidad de precipita- 


TABLA6.1 Tipos de lapiaz simples (Sweeting, 1972). 


Tipo 

Tama no (aprox.) 

Superficie fibre o 
cubierta 

Superficies 
horizontal es o 
inclinadas 

Crestas agudas o suavizadas 
{smoothed) 

Ritienkarren 
(lapiaz en regyeros 
con crestas agudas) 

1-2 cm de profundbad 
hasta 50 cm de largo 

libre 

inclinadas 

agudas 

Trittkarren 
(lapiaz escalonado) 

3-50 cm de alto 

20-100 mde anchura 

libre 

horizontales 

agudas 

Rinnenkarren 
(lapiaz en surcos) 

50 cm de profundidad 
hasta 20 m de largo 

libre y semilibre 
semilibre 

inclinadas 

crestas agudas, a veces, con 
bases debilmente 
redondeadas. Surcos 

Spitzkarren 
(lapiaz puntiagudo) 

50 cm de anchura 

50 cm de profundidad 

libre 

crestas inclinadas 
y superficies 
como tejados 

agudas 

Meanderkarren 
(lapiaz meandriforme) 

50 cm de profundidad 
hasta 20 m de largo 

libre y semilibre 

sob suavemente 
inclinadas 

crestas agudas, bases 
debilmente redondeadas 

Rundkarren 
(lapiaz en regueros 
con crestas 
redondeadas) 

12-50 cm de profundidad 
hasta 150 m de largo 

cubierta 

inclinadas 

suavizadas 

Kamenitzas 

(cuencas de disolucion) 

pocG® ems a mas de 3 m 
de diametro hasta 50 cm 
de profundidad 

tanto libre como 
cubierta segtin el 
tipo 

horizontabs 

bordesi 

— corroidos si es lapiaz libre 

— su a viz ad os si es lapiaz 
cubierto 

bases normalmente suavizadas 

Kfuftkarren 
(lapiaz estructural) 

pocos ems a 4 m de 
profundidad hasta 4 m 
de anchura 

libre y cubierta 

desarrolb a b 
largo de diaclasas 
y fracturas 

hordes: 

— netos si estan libres 

— su a viz ados si estan 
cubiertos 

bases normalmente suavizadas 

Hohfkarren 
(o Mohrkarren) 

(lapiaz oqueroso) 

50 cm - 1 m profundidad 

50 cm anchura 

cubierta formada 
bajo turba 

inclinada o 

suavemente 

inclinada 

bordes y bases suavizados 

Deckenkarren 
(lapiaz cubierto) 

norma Imente unos pocos 
mm o cm de profundidad 

cubierta formada 
por accron directa 
de las plantas 

inclinadas y 
horizontabs 

suavizadas pero pueden ser 
agudas 


182 Geomorfologia 




















cion constituyen factors importantes en el desarrollo de 
los lapiaces. La nieve puede contener gran cantidad de 
C0 2 , mientras que la Uovizna panece poco capaz de pro¬ 
duct lapiaces libres (Mititke, 1968). Las lluvias tropica - 
les, de considerable cantidad e intensidad, desarxollan 
lapiaces de gran tamano. En climas marcadamente aridos, 
las caracterfsticas de la disolucion superficial son las 
vermic ulac iones, que estan formadas en afloramientos 
caiizos por pequenos surcos inconexos de 1-2 mm de pro- 
fimdidad (Fig. 6.7). 

La naturaleza de las calizas, que refleja entie otros 
lactones su porosidad, es muy poco conocida respecto al 
desarrollo de los lapiaces. No obstante, algunas calizas 
son propicias al desarrollo de lapiaz, como la schratten- 
kalk (caliza de lapiaz) del Trias de los Alpes (Sweeting, 
1972). Por el contrario, las cretas, que son muy porosas, 
no suelen generar lapiaz. Igualmente, las calizas fina- 
mcntc estratificadas. 


Otro de los factores son la pendiente del afloramien- 
to y la estructura. La inclinacion afccta a la generacion 
de los lapiaces. Asf, el rillenkarren (Fig. 6.8) se desarro- 
11a sobre todo en paredes de 60-80°. Los factores que afec- 
tan a su evolucion son la intensidad de la precipitacion, el 
tamano de la gota de agua, la temperatura del agua y la 
viscosidad. El estudio con microscop£a electronica pone 
de manifiesto que la movilizacion mecanica de pequenas 
partfculas de caliza es uno de los principales procesos. El 
arranque de partfculas lo produce el impacto de las gotas 
de lluvia y su efecto se incrementa por la accidn de las al- 
gas (Fioll et al., 1996). El rinnenkarren (Fig. 6.9) obe- 
dece su presencia a inclinaciones medias de la superficie. 
El lapiaz spitzkarren tambidn se genera en superficies 
aflorantes y se caracterizaporformar pinaculos entres di- 
mensiones de 0^-30 m de altura y hasta varios metros de 
anchura. Las caras piramidales son subverticales. Se de- 
sairollan en los tropicos humedos y aparecen excelentes 



FIGL'RA 6.7 Vermic jladones, 
lapiaces originados en 
afloramientos caiizos de zonas 
Fridas. Avdat, Desierto del Negev. 
Isiael. 



FIGLiRA 6.8 Rillenkarren 
(lapiaz en regaeros con crestas 
agudas) desanollado sobre la 
Formadon Calizas de los 
Cariones, Cretacico Superior. 
Redra de San Martin, Pirineo de 
Navarra. 
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F1GDRA 6.9 Rinnenkarren 
(lapiaz en surcos), parades de 
lapiaz estructural y pequenos 
rillenkarren generados en calizas 
cretacicas. Piedra de San Martin, 
Pirineode Navarra. 



ejcmplos en Madagascar y China en Shilin, Lunan 
County, provinria de Yunnan (Ginds, 2004); denominado 
por algunos autores karst subyacente.El trittkarren, ka- 
menitzas y cl meanderkarren se originan en zonas ho- 
rizontales o de muy escasa pendiente. El trittkarren forma 
escalones en forma de herradura. A las kamenitzas se de¬ 
nominan en Texas por la palabra espanola tinajitas (Bi- 
rot, 1966). En calizas afectadas por sistemas de diaclasas, 
la maxima disolucion se produce a lo largo de estas fisu- 
ras y dan lugar a kluftkarren (Fig. 21.8). A estas diacla¬ 
sas abiertas se denominan pikes en Inglaterra y cutters en 
Estados Unidos. La disolucion alcanza anchuras y pro- 
fiindidades muy variables. Cuando su amplitudes de 2-4 
m, tiene longitudes de decenas de metros y 1 -5 m de pro¬ 
fundi dad se denominan bogaz {Cvijic, 1893) {Fig. 6.10). 
Aestos corredoxes de disolucion se les conoce en Puerto 
Rico por el nombre de zanjdn (Monroe, 1964a). 

En los la places originados bajo tin suelo la disolu- 
don es lenta y el CO, biogtiiico juega un importante pa- 
pel. Las formas son redondeadas y suaves al tacto, a 
diferencia de los lapiaces libres, cuyas morfologfas son 
agudas, asperas y oortantes al tocarlas. Bajo estas cu- 
biertas de suelo se producen rundkarren y hohlkarren 
(Fig. 6.11). Este ultimo lapiaz en la literature francesa se 


Dolinas 

El vocablo dolina procede de Eslovenia y lo introdujo en 
la literatura rientffica Cvijic (1893). En el mundo anglo- 
americano se las conoce sobre todo como sinkhole. Son 
depresiones cerradas, de forma circular o elipsoidal en 
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conoce como roches petfories. Thmbten bajo estas cir- 
cunstancias se produce deckenkarren (Fig. 6.12), en la 
que en su exhumacion permite observar los lapiaces de 
caracterfsticas redondeadas. 

El agua del mar y algunos organismos marinos (Pho¬ 
tos, Patellas, etc.) en su contacto con rocas carbonatodas 
da lugar a lapiaces morales, que agujerean to roca. Otros 
se caracterizan por su rugosidad y variedad de formas. En 
el capftulo de Geomorfologfa Litoral se amplfa el estudio 
de los lapiaces litorales. 

Ya hemos indicado la incidencia de los climas templa- 
dos, aridos y tropicales hiimedos en los lapiaces, pero exis- 
te un excelente desanollo de campos de lapiaz en areas que 
han estado sometidas a la acci6n de los hielos. El agua frfa 
de fusion elabora pavimentos calizos o tablas de corro¬ 
sion de Bogli (1980), como en Yorkshire (Inglaterra), en 
los que las estrfas glaciares de las calizas carbonfferas 
desaparecen rapidamente por disolucion. El pavimento 
consta de lapiaces estructurales bien desarrollados, con sus 
grikes envolviendo a los dints, que son afloramientos ca¬ 
lizos (Sweeting, 1966). Para el desarrollo de los pavimen¬ 
tos es importante la relation entre el buzamiento de la 
caliza y la topograffa, ya que cuando el buzamiento es su¬ 
perior a 45° no Uegan a formarse ("Williams, 1966). 


ptonta, de metros a un kilometre de diametro y su pro- 
fundidad puede ser de pocos metros a mas de un centenar 
de metros. Hay zonas con densidades de 450 dolinas/krrr 
(Cramer, 1941). Sus bordes pueden ser suavizados o es- 





FIGURA 6.10 Bogaz y 
rinnenkarren en sus parades. 
Calizas cretacicas de los 
Cafkines. Piedra de San Martin. 
Pirineo de Navarra. 



FIGURA 6.11 Hohlkarren, tipo 
mas free jente de lapiaz cubierto, 
elaborado an calizas del Lias. 
Sierra de Javalambre, provincia 
de Teruel. Cordillera lb£rica, 
Espafia. 



FlGL i RA6.12 Deckenkarren 
en el que se observan 
hohlkanen. Las calizas son 
rriocenas. Banolas-Besalu. 
Provincia de Gerona r Esparza. 
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carpados. Las dolinas se pueden presentar aisladas o, mas 
frecuentemente, agrupadas formando campos de dolinas 
(Fig. 6.13). 

Cvijic (1893) difenencia los tipos de dolinas en iiin- 
ddn de su morfologi'a: dolinas en cubeta o plato o ortc- 
sa, con el diametio mucho menor que la profundidad y 
bordes suavizados o escarpados (Fig. 6.14); dolinas en 
embudo con el diametio dos o tres veces la profundidad 
y fondo cubierto de detritos (Figs. 6.1 y 6.15) y dolinas 
en pozo, en las que el diametro es mayor que la profun¬ 
didad, de paiedes subverticales, cuyo fondo puede dar 
paso a una galena subterranea (Fig. 6.16). Esta diferen- 
dacidn es simple, aunque algunas dolinas es diffcil si- 
tuarias en uno de estos ties tipos. Las uvalas rcsultan de 
la union de dos o mas dolinas y, por lo general, los fon- 


dos son aplanados. Otia variedad morfologica de dolinas 
se genera en el karst tropical conico y tienen forma es- 
trellada y se les conoce como cockpit, cuya denomina- 
cidn deriva de la region Cockpit de Jamaica (Fig. 6.17). 

La primera distintion de caiacter gendico entre doli¬ 
nas de disolucidn y dolinas de colapso fuc llcvada a 
cabo por Cramer (194 L). Las clasificaciones que se han 
propuesto con posterioridad recogen todas ellas las doli¬ 
nas de disolucidn, formadas por este proceso. Existen dis- 
crepancias entie los autores para las diferenciaciones 
dentro del grupo de dolinas de colapso. Igualmente ocu- 
rre para las dolinas originadas por subsidencia. La raa- 
yoria de las dolinas participan de la actuacion de varios 
procesos para su generacidn; son, por consiguiente doli¬ 
nas poligendticas (Ford y Williams, 1989). 



FlGURA 6.13 Agrupaciones de dolinas 
sob re carbonates del Lias y Dogger en la 
region de Villar del Cobo (provincia de Teruel). 
Cordillera lb erica, Espana. 1: dolinas en 
embudo. 2 : dolinas en cubeta. 3: dolinas 
capturadas. 4: fondos de dolinas degradadas. 
5: su mid era, 6: escarpes estructu rales. 

7: escarpes no e&tructurales. 8: vertentes 
regularizadas. 9: grazes litres. 10: fondos 
aJuviales. 11: ba francos de incisibn lineal. 
Barrancos de fondo piano (Gutierrez y Pena, 
1979a). 
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FIGURA 6.14 Dolina en 
artesa, de disolucion en otras 
dasificaciones, elaborada sob re 
calizas del Lias y con fondo de 
aicillas de descalcificacidn. Sierra 
de Javalambre. Cordillera Iberica, 
Esparto. 



FIGURA 6.15 Dolina en 
embudo, sob re calizas del 
Jutosico medio. Al fondo el 
Macizo paleozoico del Tremedal. 
Sierra de Albarracm. Cordillera 
Iberica, Esparto. 



FIGURA 6.16 Dolina en pozo P de colapso en otras diferenciadoneSj generada en 
calizas diaclasadas del Dogger. EL fondo de la dolina conecta con una cavidad 
□jbterranea. Pozonddn. Cordillera Iberica, Esparto. 
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F1GURA €.17 Bloque diagrama de karat conico y curvas de 
rive I da forma estnellada en la doliria tipo cockpit (Williams, 
1969). 


Los procesos que producer! la generacion de dolmas 
son la disolucidn, flexion {sagging), sufosion y oolapso. 
La combination de estos procesos da origen a siete tipos 
basicos de dolinas (Gutierrez et ah, 2008) (Fig. 6.18). 

6.4.1 Dolinas de disolucidn 

El agua al penetrar por las diaclasas y fracturas produce 
la disolucion de las calizas y los solutos y el material in¬ 
soluble se infiltran en el macizo karslico. De todo ello, re- 
sulta un ensanchamiento de los pianos de fracturacidn y 
una pdrdida de volumen, que trae consigo un asenta- 
miento y descenso de la superficie, que viene represen- 
tado por la dolina de disolucidn y en su interior 
permanece la arcilla de descalcificacion y el material 
transportado a la depresion cerrada. Estas depresiones tie- 
nen un tamano entre 1 -1.000 m y tienen forma de cube- 
ta (Fig. 6.14). Con frecuencia. se pueden formar pequenas 
dolinas en los depdsitos que cubren el fondo. Cuando se 
dene una orientacidn preferente de fracturacidn las doli¬ 
nas se alinean bajo ese rumbo prevalente. 

Las dolinas de forma asimetrica se pueden originar 
por diferentes circunstancias. Si los estratos tienen un bu- 
zamiento moderado, el lado de buzamiento arriba es mas 
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abrupto que el del lado inferior (Sweeting, 1972). En con- 
diciones nivales el lado de sotavento de las dolinas es mas 
suave y el otro mas escarpado, ya que a sotavento se acu- 
mula mas nieve, mientras en el lado opuesto con cubier- 
ta de suelo tiene mas C0 2 biogdnico y la disolucidn sera 
mayor (Bogli, 1980; Jennings, 1985). 

En zonas oon importante precipitacidn de nieve, las 
dolinas se originan por la accion del COj existente en la 
nieve, profiindizando paulatinamente dando origen a una 
dolina en pozo o kotlici o dolina nival (Fig. 6.19). Cvi- 
jic (l 893) las denomina schneedotinen. Se ban reconoci- 
do en Alpes Julianos, Pirineos, Sudbdtico de Malaga 
(Espaiia) y Atlas (Sweeting, 1972). En los pozos profun - 
dos la nieve perdura en el fondo hasta el verano o inclu- 
so permanece durante el mismo. 

La presencia de arboles en el interior de las dolinas fa- 
cilita su crecimiento, debido a la meteorizacidn mecani- 
ca del sistema radicular y al incremento de CO, 
biogdnico. La masa arborea no se encuentra por encima 
de la Ifnea de los arboles (tree line ) y en los Alpes cesa 
la presencia de dolinas (Corbel, 1957). En las dolinas pro- 
fundas en areas de bosque hay una inversion de la tem- 
peratura, de tal modo que el aire frfo se acumula en el 
fondo y como resultado el Itmite de los arboles se en¬ 
cuentra en las zonas bajas de la dolina (Gfeze, 1965). 

Las dolinas pueden acumular en su interior terra ros - 
sa, resultante de la descalcificacion de calizas impuras 
con potentias que nosuelen superar los 4 m. Tambi^n por 
escomentia superfidal, sobre todo en las grandes dolinas, 
se sedimenta material aluvial. En Europa central son fre- 
cuentes los rellenos de loess y de depositos perigladares 
(Sweeting, 1972) y en las areas que han estado someti- 
das a glaciacion, el fondo puede tener un manto de till 
glaciar, que, a su vez, esta recubierto de pequenas doli¬ 
nas como respuesta a la disolucidn del substrato calizo 
(Miotke, 1968). 

Las dolinas de pequeno tamano pueden formarse en 
algunos miles de anos, pero es muy posible que las doli¬ 
nas de disolucion de grandes dimensiones necesiten cien- 
tos de miles de anos para generarse. Una vez formadas 
pueden perdurar mil lories de anos (Williams, 2004a, b), 
sobre todo si se encuentran sobre grandes aplanamientos 
erosivos y deposidonales. Cuando las grandes dolinas se 
encuentran en ambientes con frecuentes ciclos de hielo- 
deshielo, los gelifractos generados producen canchales y 
depdsitos de clastos en el fondo, que pueden ser parcial- 
mente absorbidos por las galen'as infrayacentes, como en 
el campo de dolinas de Villar del Cobo (Figs. 6.1 y 6.13). 
La produocidn de gelifractos (leva pareja el retroceso de 
la ladera y aumento del diametro de las dolinas, como se 
comprueba en codes, en el borde de la dolina, de detri- 
tos de valles de fondo piano, cuyo nacimiento ha sido ero- 
sionado por el retroceso de la dolina. Cuando todos los 
interfluvios de las dolinas son pequehos, el conjunto Si¬ 
mula una topografta en cadones de huevos; a este mode- 
lado se Le denomina karst poligonal (Williams, 1971). 










FIG UR A 6.18 Principals tipos de dolinas de subside ncta. No se incl jyen las dolinas de disolucidn generadas por rebajamiento 
por corrosion da la superficie del terrene (Gutierrez ef at., 2008). 



F1GURA 6.19 Dolinas nivales o 
kotlicis. Cotiella. Sierras Interiorea 
del Pirineo. Foto F. Gutierrez 


Capitub 6 ■ Ceomorfdogia Karstica 189 















































































































Este tipo de karst se desarrolla en las latitudes templadas 
y en las tropicales humedas. 

El buen desariollo de las dolinas de disolution re- 
quiere predpitaciones import antes, superficies aplanadas, 
donde la jerarquizacion fluvial es diftcil y, por consi- 
guiente, la mayor parte del agua se incorpora al interior 
del macizo karstico, y ademas, las calizas muy diaclasa- 
das favorecen la infiltracion (Sweeting, 1972). 

La disolucidn de las calizas o evaporitas puede pro- 
dutirse bajo una pelfcula de suelo y la maxima disoludon 
tiene lugar en las rocas que yacen proximas a la superfi- 
dc. Esta zona se conoce como epi karst (Klimchouk, 
2000a) o zona subcutanea (Williams, 1983) (Fig. 6.20). 
La potencia del epikarst es difftil de definir y se calcula 
de 15-30 m (Waltham et al., 2005). 

6.4,2 Dolinas de colapso 

Retientemente, se han publicado varias dasificaciones ge- 
ntiicas pareddas de dolinas (Williams, 2004a, b; Beck, 
2005; Waltham et al ., 2005). Estas dasificaciones dife- 
xendan dos grupos principales: las dolinas que resultan de 
rebajamiento de la superficie por disolucion y las origina- 
das por erosidn interna y procesos de deformation, como 
consecuencia de la karstificacion subsuperficial. El primer 
tipo ya ha sido tratado en el apartado anterior de dolinas 
de disoludon. La segunda categorfa incluye cuatro tipos 
dferentes que dependen del tipo de material afectado por 
el movimiento gravitational (roca, substrato insoluble y 
cobertera no consolidada) y por subsidenda (colapso o su- 
fosion). Las rocas y los substratos insolubles pueden su- 
ftir un colapso fragil, mientras que los depositos de 
cobertera pueden ser afectados por colapso y sufosidn. La 
segunda categorfa es la mas import ante en ingenierfa (So¬ 
wers, 1996; Waltham et al., 2005, entre otros). 


El desarrollo de estructuras de colapso se favorece por 
los siguientes factores: (1) elevada densidad de diaclasa- 
do, de tal forma que la roca no tenga en los techos de las 
cavidades la suficiente resistencia mecanica (Sweeting, 
1982; Bogli, 1980; Jennings, 1985; White, 1988; Ford y 
Williams, 1989, 2007; Loucks, 1999; White y White, 
1969,2000; Wdliams, 2004a, b). (2) Ausencia de huecos 
con una anchura lo suficientemente grande para iniciar la 
flexion y (3) condicioncs vadosas en las que el techo de 
las cavidades tiene un mayor peso efectivo (White y Whi¬ 
te, 1969, 2000; White, 1988; Ford y Wdliams, 1989). 

La desviacion de los esfuerzos gravitacionales alrede- 
dor de la cavidad crea una zona de tensidn sobre el techo 
que esta afectado por una zona arqueada de compresidn 
(Waltham et al., 2005). Esta zona de tension determina el 
desarrollo de pianos de fractura de forma de cupula y la ge¬ 
neration de techos arqueados. El mecanismo de fractura- 
cion ha sido estudiado por Tharp (1995). El colapso del 
techo produce una acumulation de bloques en el fondo. A 
medida que progresa el colapso hatia arriba, el conjunto de 
bloques fracturados originan un eonducto de brecha tran- 
sest ratal (tambicn Uamadochimenea de colapso, tubes de 
organo, etc.) (Andrejchuk y Klimchouk, 2002; Klimchouk 
y Andrejchuk, 1996a, 2005). Esta chimenea puede alcan- 
zar varios tientos de metros de altura (Johnson, 1989; Ford, 
1997; Luy Cooper, 1997; Warren, 1999) (Fig. 6.21). Estas 
brechas Itirsticas son lugares preferentes para la penetra¬ 
tion del agua, se karstiflean rapidamente y pueden llegar 
a convertirse en una masa de cantos oorrofdos empastados 
en una matriz de residue karstico y, finalmente, en un con- 
junto masivo insoluble desprovisto de cantos (Kerans, 
1988; Loucks, 1999; Warren, 1999,2007). 

Las dolinas originadas por propagation hacia arriba 
(chimenea ascendente, sloping) de techos de cavidades ro- 
cosas por procesos de fracturacion, sobre oquedades de 
disolucion, se denominan dolinas de substrato soluble 


Etapa initial 


*- Evolucidn de las dolinas 

Infltraddn r^pida en itsums a biertas 

Qtsolucifri continua en el subsuelo 



FIG UR A 6.20 hiciacidn y desarrollo do dolinas de disolucidn en zonas de incremento de infiltraddn con on importante 
daclasado teetdnico (Williams, 1983). 
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F1GUHA 6.21 Fbrmacitiri de dctinas por el meoanisme 
yavedad/filtraciori. qje produce conductos de diSOJuCidfi 
verticales. 1: limo, 2: liorizonte de brecha karstica. 3: yeso, 

4 caliza/dolomia, 5: yesc/anbidrita, 6: material colapaade 
(Andrejchuk y Klimchouk p 2002). 

pop colapso (bedrock collapse sinkholes) {Fig. 6.16) {Gu¬ 
tierrez y Pena. 1979b) o dolmas de substrato insoluble 
por colapso {caprock collapse sinkholes ) {Fig. 6.22), de- 
pendiendo de si la cavidad se moviliza a travds de litolo- 
gfas karsticas o no karsticas, respectivamente (Gutidrrez 
y Cooper, 2002; Guerrero et ah, 2004, 2006). Ambos ti- 
pos de dolinas son de hordes verticales, de dimensiones 
mdtrieas a decamdtricas y aparecen de una manera sfibi- 
ta. No obstante, estos tipos de dolinas no son muy fre- 
cuentes {Beck, 2005; Waltham et al, 2005), debido 
fundamentalmente a la formacion de cdpulas estables 
(Bogli, 1980; Waltham et al., 2005), y/o porque soportan 
techos con bloques rotos bajo ellos (Andrejchuk y Klim- 
chouk, 2002; Klimchouk y Andrejchuk, 2005). Las doli- 
nas de cobertera por flexion {Fig. 6.23), tambidn 
llamadas dolinas aiuviales, y dolinas de sufosion resul¬ 
tan de la emigracion hacia arriba [sufosion, ravelling) de 
material de cobertera a travds de huecos de disolucidn 
(Ward, 2004) y su comportamiento es dfictil. Estas doli¬ 
nas suelen tener forma de cubeta o embudo (Clayton, 
1966) y pueden alcanzar centenas de metros de diametro 
{Guerrero et al., 2004, 2006; Gutidrrez et al., 2008). Las 
dolinas de cobertera por colapso {dropout) se forman 
por propagacidn hacia arriba de cavidades denumbadas a 
travds de una cobertera cohesiva y fragil, pero sin conso- 
lidar. Estas dolinas se desarrollan rapidamente y sus hor¬ 
des son verticales o extraplomados. Las dolinas de 
cobertera por colapso, a veces son difidles de diferenciar 
de las dolinas de sufosion, ya que tienden a rellenarse y 
adquieren formas conicas o en cubeta. Finalmente, las da- 
si ficaciones incorporan el tdrmino dolina enterrada o fo¬ 
al izada {buried sinkhole) para aquellas dolinas rellenas 
de sedimentos; la compactacion de los rellenos puede dar 
origen a dolinas de compactacion {Waltham et al., 2005). 



FIGURA 6.22 Sima de San Pedro. Dolina de substrato 
insoluble por colapso. Este afecta a margas y calizas 
del Cret£cico inferior. Tiene 100 m de profundidad, 90 m de 
diametro y en el fondo se encuentra un lago de 20 m de 
profundidad. Oliete, provincia de Teruel- Cordillera Ib^rica, 
Espafia. 

Con excepcion de las dolinas de disolucion, esta nue- 
va clasificacidn (Gutidrrez et al., 2008) sigue la metodo- 
logfa de la sistematizacidn de dolinas de Beck (2005), en 
la que se utilizan dos tdrminos para definircada tipo prin¬ 
cipal de dolina: el primero describe el material afectado 
por movimientos gravitacionales (cobertera, substrato so¬ 
luble e insoluble), mientras que el segundo indica el pro- 
ceso principal implicado: flexion { sagging\ sufosion y 
colapso (Fig. 6.18). En la practica pueden estar implica- 
dos en la generacidn de dolinas mas de un tipo de mate¬ 
rial y varios procesos (Figs. 6.24 y 6.25). 

Los cenotes son dolinas de colapso de fondo inunda¬ 
do existentes en la Peninsula de Yucatan (M^jico) (Gers- 
tenhauer, 1968) y en el sureste de Australia (Marker, 
1976), que aparecen inundadas por ascenso glacioeusta- 
tico, tal como lo demuestra la gran abundancia de espe- 
leotemas vadosos sumergidos. Son de forma subcircular, 
de paredes abruptas, que se extienden por debajo del ni- 
vel freatico a profundidades que superan los 60 m y tie- 
nen una importante rad de cavidades sumergidas 
(Beddows, 2004). El agua de los cenotes era vital para el 
pueblo maya, ya que en el Yucatan no existen los cursos 
superficiales (White, 1988). 
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F1GURA6.23 Dolina de 
oobertera porsubsidencia. La 
aibierta es de material no 
oonsolidado y posiblemente el 
ajbstrato karstico es de caJizas 
jurasicas. Al fondo, el macizo 
paleozoioo del TremedaL 
Orihjela dal TremedaL provincia 
de Teruel. Cordillera Iberica, 
Espaha. 



FIG UR A 6.24 Dolina de flexidn 
de sub$trato y cobertera, 
desarrollada en la Formacidn 
Yesos de Zaragoza del Mioceno 
inferior Mediana de Aragon, 
provincia de Zaragoza. Depnesion 
del Ebro, Espaha. Foto F. 

Gutierrez 



F1GURA6.2S Dolina de 
oolapso de cobertera y muy 
probablemente de substrate, 
generada en yesos miocenos. 
Villalba Baja, provincia de Teruet. 
Semifosa de Teruel, Cordillera 
bdrica, Espaha. 
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Poljes 


Los poljes son grandes depresiones ceiradas y son los 
rasgos kasrticos mas llamativos y problematicos de las re- 
giones templadas (Budel, 1977), aunque se han descrito 
tamhicn en zonas tropicales. La palabra polje, en la ma- 
yorfo de las lenguas eslavas, significa un campo que pue- 
de ser cultivado (Sweeting, 1972). En Italia se denominan 
campo o piano , plans en Franc ia y hojos en Cuba (Ford 
y Williams, 1989, 2007). En Espana se les conoce como 


pld y navas, en la Cordillera IWrica, y raso en Navarra. 
Estas depresiones presentan un gran desarrollo en la re¬ 
gion balcanica (Dinarides) donde se han llegado a dife- 
renciar diversos tipos (Milanovic, 1981; Mijatovic, 
1984). Asf, pueden formar parte de fosas tectonicas, re- 
Uenas porelevadas potencias de depositor terdarios (mas 
de 2.000 m). En estos casos, caracteristicos de las zonas 
mas elevadas del karst dinamico, el aplanamiento del fon- 
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FlGtJRA 6.26 Mapa geomorfoldgico del polje de Gallocanta. 1: relieve residual. 2: superfide de erositin nedgena.3: depositos 
terdarios. 4: superfide de conositin C,. S: superfide de conosibn C 2 .6: superfide de conosibn C 3 .7: glads G 3 .8: superfide de 
conosibn C 4 . 9: glads G 4 .10: fondo de polje colgado y/o capturado. 11: fondo de polje actual. 12: abanico aluviaL 13: sumidero. 
14: pendiente topografica dominante. Las letras representan munidpios. Los relieves residua les paleozoicos se ponen en contacto 
por fella con las superficies del polje elaboradas en formaciones mesozoicas y el contacto mec^nico aparece fosilizado por glads 
Piacia et aL p 2002). 
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do dc las deprcsioncs licne un oiigcn mccanico. Sin em¬ 
bargo, los poijes situados a menor altura y proximos al 
Mar Adriatico se localizan sobre formaciones carbonata- 
das en las que se desanollan superficies de aplanamien- 
to por corrosidn karstica escalonadas. Los poijes 
presentan fondos pianos, con laderas enmarcantes que 
suelen ser de unos 30° o mas y su tamano fluctda entie 
0,5 km 2 y mas de 500 km 2 (Sauro, 2005). Los poijes sue¬ 
len denominarse segun el pueblo que los contiene o que 
esta situado en su borde. Su forma puede estar condi- 
cionada por la fracturacidn y entonces los poijes son alar- 
gados, alcanzando 70 km, como el polje de Livno 
{Sweeting, 1972). En las Ultimas dUcadas se ha puesto de 
manifesto la existencia de numerosos poijes en la Cor¬ 
dillera IbUrica {\^ase Gracia et al., 2002), generalmente 
abiertos (capturados por la red fluvial), elaborados en for¬ 
maciones carbonatadas mesozoicas y con la presencia de 
varias superficies de corrosion karstica escalonadas. La 
mayorfa de el los ocupan una amplia superficie y su ge- 
neracion esta en algunos casos condicionada por la frac- 
turacion neotectdnica, como los poijes de Vistabella 
(Gutierrez et al., 1982), Gallocanta (Gracia et al., 2002) 
(Fig. 6.26) y Jiloca {Gracia et al., 2003). En otros no se 
observa ningun tipo de control ligado a la tectonica fra- 
gil {Gutierrez y Val verde, 1994, entre otros). Algunos 
autores inciden en la importancia de la tectonica, apoya- 
da porgravimetrfa, en los poijes {Gams, 2005). Otros su- 
gieren que son depresiones tectonicas de pulf-apart 
{Vrabec, 1994). 

Los poijes pueden ser drenados por un no o, lo que es 
mas frecuente, estan divididos en varias cuencas hidrota- 
gicas. Algunos poijes permanecen seoos (Fig. 6.27), 
mientras que otros son periodicamente inundados (Figs. 
6.28 y 6.29). La inundacidn del polje de Zafarraya (Lhe- 


naff, 1968) en 1996 se produjo por intensas precipitacio- 
nes que produjeron un gran incremento de caudal del 
Arroyo de la Madre, que drena al polje, y se supero la ca- 
pacidad de infiltration de los ponors (Lopez-Chicano et 
al., 2002). Los poijes situados a mas altura en los Dina- 
rides son mas secos y los mas bajos se inundan mas fre- 
cuentemente {Sweeting, 1972). Los poijes karsdcos se 
inundan regularmente en periodos frfos y hiimedos {en el 
Karst Dinamico desde octubre a abril) y en verano tien- 
den a secarse (Bonacci, 1987, 2004). Los poijes actuan 
como areas de sedimentacidn para detritos calcareos y no 
calcareos y su fondo esta formado por aluviones, trans- 
portados por la red fluvial interna, o por abanioos alu- 
viales desarrollados en los contactos laderas-fondo piano. 
En regiones muy clcvadas de los Dinarides y Apeninos 
pueden enoontrarse depositos glaciates y periglaciares. 
Con relativa frecuencia destacan, sobre los fondos apla- 
nados de los poijes, morfologfas mas elevadas que se de- 
no tni nan hums. 

La imuidacion de los poijes se produce por la esco- 
rrentfa superficial, pero sobre todo por manantiales (sur- 
gencias karsticas) que suelen encontrarse en el borde del 
polje y tambi6n cuando asciende el nivel freatico e inter- 
secta con la superficie. Por otra parte, los poijes se dre- 
nan subterraneamente por oquedades profundas, Uamadas 
sumideros o ponors {swallow holes). Cuando el fondo 
del polje esta cubierto por aluviones se forman dolinas de 
substrata soluble por flexion o colapso (dolinas aluviales 
de Sweeting, 1972) por donde penetra el agua. Estas do¬ 
linas cambian constantemente, ya que se re lie nan de alu¬ 
viones y, a su vez, se crean otras nuevas. En dpocas de 
inundacidn, los sumideros llegan a ser manantiales, fuen- 
tes intermitentes, que en Francia reciben el nombre de 
estavelles. 


FIG UR A 6.27 Polje de Minde, 
elaborado en una semifosa. Fosa 
Lusitanica. Portugal. 
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FICL'RA 6.28 Fqlje de 
Zafarraya en iromentos secos. 
Sierra Gorda, Subbetico. 
Provinciade Granada, Esparia. 
Foto J. Rodriguez Vidal. 



F1CURA6.29 Polje de 
Zafarraya inundado an invierno 
de 1997. Siena Gorda s 
Subbetico. Provincia da Granada, 
Espafia. Foto J. Rodriguez Vidal. 


Las depresiones karsticas generadas como poljes pue- 
den haber sido capturadas por la red fluvial adquiriendo 
un caracter hidrologico abierto (Sweeting, 1972; Nicod, 
1972; Roglic, 1974; Ristic, 1976; Jennings, 1985; Bo- 
nacci, 1987; Ford y Williams, 1989,2007). Por otra par¬ 
te, en la laiga evolucion de un polje, que se caracteriza 
por un descenso de la superficie por karstificacion, pue- 
den encontrarse con formaciones no karstificables y, por 
oonsiguiente, paraliza o aborta en su evoluddn (poljes es- 
terilizados de Nicod, 1979). Estas circunstancias son fre- 
cucntes en los poljes del Guadazaon (Gutierrez y 
Wlverde, 1994), y de Layna (Gracia et al ., 1996) donde 
los carbonatos del Cretacico superior se karstifican has- 
ta llegar a las arenas caolinfferas (Formation de Utrillas) 
o el descenso de las calizas jurasicas se encuentra con el 
substrato impermeable del Keuper. 

Gams (1978) senala que aunque se han propuesto nu- 
merosas definiciones de polje, todavfa existen muchas in- 


ceitidumbres de lo que es un polje. Indica que un polje 
tiene que tener fondo piano, depresion ceriada oon lade- 
ras abruptas, drenaje kaxstioo y un tarnano mmimo para 
la anchura del fondo de 400 m, que Cvijic (1893) estima 
en un kilometre- Propone una clasificacion de cinco tipos 
de poljes, basada en caracten'sticas geomorfologicas e hi- 
drodinamicas. Ford y Williams (1989) estiman que pue- 
de reducirse a tres tipos (Fig. 6.30): poljes de borde,que 
se desarrellan en la zona de fluctuatidn del nivel freati- 
oo en rocas no karsticas y se extiende sobre las calizas; 
poljes estructurales, asociados a fosas y semifosas, de 
morfologi'a alargada y poljes de nivel de base que estan 
dominados por el nivel freatico y se encuentran donde la 
zona epifreatica regional intersecta oon la superficie. 

Los poljes presentan una gran variabilidad y el desa- 
irollo de la mayorfa de ellos no puede explicarse linica- 
mente por procesos karsticos, ya que son formas 
poligentiicas, que resultan de la actuation de varios pro- 
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FlGLJRA 6.30 Tpos fundamentales de poljes (segun Garris, 
1978; resumido en Foid y Williams, 1989). 

cesos (Sauro, 2005). Los factories y procesos que deter- 
minan su origen y el desarrollo de las superficies de ero¬ 
sion escalonadas son dos de los aspectos mas debatidos 
en la disciplina del karst (Gospodaric y Habic, 1979). 

Generalmente, el substrato calizo del fondo del polje 
esta recubierto por una fina capa de aluviones con una to- 
pograffa claramente plana. La genesis de estas depresiones 
esta relacionada con el rebajamiento por corrosion de la su¬ 
perficie terrestre. La topograffa plana resulta de los proce- 
sos de corrosion que acttian bajo la cubierta aluvial 
(aplanamiento por corrosion, criptocorrosion de Nicod, 
1976) y controlada por la position del nivel freatico (Bi¬ 
rot, 1949a; Pfeifer, 1973; White, 1988; Ford y Williams, 
1989,2007; Bonacci, 2004). El fondo del polje puede re- 
bajarse por erosion y por los ponores evacuan los sedi- 
mentos clasticos que cubren el substrato rocoso. La 
profund izacion del ftente de meteorizacion y la erosion flu¬ 
vial de la superficie topografica son similares a la genera- 
cidn de superficies grabadas en roc as cristalinas (Doppelten 


Einebnugsflachen) (Btidel, 1957). De este modo, algunos 
autores consideran que esta teoria podrla ser aplicada al de¬ 
sarrollo de los poljes (Biidel, 1977; Thomas, 1989a, b). 

La profundizadon del fondo del polje progresa hasta 
que la topografi'a alcanza el nivel de inundation frecuen- 
te {zona epifreatica). Cuando se alcanza esta situation, los 
procesos de corrosion tienden a expandir el fondo del pol¬ 
je por retroceso de las laderas marginales (Trudgill, 
1985), que corresponde a la corrosion de borde {rim co¬ 
rrosion) de Roglic (1952), controlada por la position del 
nivel fteatico (Ford y Wdliams, 1989,2007). Un descen- 
so relativo del nivel freatico incrementa el gradiente hi- 
draulico, induciendo a la profundizacidn del fondo del 
polje por disolution vertical. 

Las variaciones en la posicion relativa del fondo del 
polje y del nivel freatico pueden serdebidas a actividad ne- 
otectdnica y cambios dimaticos. Los cambios climaticos 
hacia mas hiimedo (biostasia) o aridos (rexistasia) (Erhart, 
1955) podrian condutir a un ascenso o descenso del nivel 
fteatioo, respectivamente. Probablemente, la posic ion del 
nivel freatico tambidn ha sido afectada por encajamiento 
de la red fluvial durante el Cuaternario. A la interpretation 
gentiica le Mta el apoyo de datationes absolutas de las su¬ 
perficies de corrosion (Gracia et al., 2003). 

En los poljes de la Cordillera Iberica se reconoce un 
escalonamiento de superficies de corrosion: siete en la 
Sierra de Albarractn (Pteha et al, 1989), en el Polje de la 
Layna (Gracia et al, 19%) (Fig. 6.31) y en el de Gallo- 
canta (Gracia et al, 2002). La diferencia de altura entre 
la superficie de corrosion mas alta y el fondo del polje 
proporciona un valor aproximado de la profundizacion de 
la depresion producida por rebajamiento por corrosion 
(Gracia et al, 2003). 

El estudio de los poljes presenta un interns multiple, 
ya que, por un lado, permite establecer las posibles rela- 
tiones cronologicas del initio de generation de los pol¬ 
jes con superficie de erosion regionales. Por otro lado, 
suministran una valiosa informacion hidrologica y de 
reconstruction de la evolution paleohidrologica de los 
sistemas karsticos a medida que los poljes van evolucio- 
nando. Finalmente, las superficies de aplanamiento kars- 
tico que orlan los fondos de los poljes pueden ser 
utilizados como marcadores para detectardeformaciones 
neotectonicas (Gracia s' al, 2002). 



Valles y fuentes karsticos 


El karst se caracteriza por un drenaje vertical y subterra- 
neo con una alta y rapida infiltration en las calizas aflo- 
rantes o en el suelo. Gunn (1981) senala que a travds de 
las diaclasas se alimentan las cuevas infrayacentes (flujo 


vadoso), que responden en dxas o semanas a las precipita- 
tiones. En los flujos de simas verticales se encuentran los 
mayores valores de infiltration. La escorrentfa superficial 
raras veces alcanza los cursos fluviales. El flujo lateral a 
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F1GURA6.31 Mapa 
geomorfologico del sector central 
del sistema de poljes de Layna. 
1: superficies de erosion 
neogenas. 2: relieves 
estructunales sobre materiales 
mesozoicos. 3: horde exterior de 
tos poljes y superficie superior 
de coriosidn. 4: superficie 
intermedia de corrosion. 5: 
superficie inferior deconoskin. 

6: rellenos de los fondos de 
poljes. 7: pendiente topografica 
dominante. 3: abanico aJuvial. 

9: dolina en cubeta 5 depresidn 
cerrada en general. 10: dolina en 
emhudo. 11: valle de fondo 
piano. 12: red fluvial principal. 

13: edifido travertmico. 

14: nucleo de poblacidn (Gracia 
et aL 1996). 


traves de suelos saturados o no saturados es muy peque- 
iio. En karst cubiertos {Jennings, 1985), el comportamiento 
varfa oon la naturaleza del suelo o depositos superfidales. 
La erosion prolongada de los perfiles de meteorizaddn, 
que estan oonstituidos por arcillas e hidrdxidos de hierro, 
pueden dar lugar a la «terra rossa» del area rnediterranea 
y coando los rellenos de dolinas perduran un largo tiem- 
po, se pueden originar suelos hidromorfos. 

El t^rmino de valle karstico fue introducido por Cvi- 
jic (1893) y diferencio cuatro tipos: valles de cafaecera es- 
carpada [pocket valleys), ciegos, semiciegos y secos. 
Sweeting (1972) anade a estaclasificacion los valles alo- 
genos. Aunque, como seiiala Roglic (1964) el t^rmino de 
valle karstico es incongruente oon el karst verdadero, que 
absorbe toda el agua de precipitacidn. No obstante, se co- 
nocen areas karsticas en las que la superficie esta disec- 
tada por una densa red fiuvial (Gunn, 2004b). 

Los valles alogenos son estrechos y de vertientes es- 
carpadas, forraando canones o foces (Fig. 6.32) (Ehlen y 
Wohl, 2002), desarrollados a veces a favor de la fractura- 


cion. Estos valles, que preceden del exterior del macizo 
karstico, sobreviven al karst sobre todo por su elevado cau¬ 
dal. La incision de estos valles alogenos se produce por 
erosion fluvial y corrosion karstica y encalizas en hancos 
pueden generar marmitas o pilancones. Cuando las frac- 
turas inciden en calizas masivas, los rfos aprovechan su 
trazado y quedan confinados a paredes verticales, proxi- 
mas entre sf, como las gargantas de la Yecla, provinda de 
Burgos, de Htarque, previncia de Teruel, etc. En ocasio- 
nes, las gargantas se originan por colapso de cavidades 
karsticas y pueden permanecer parte de las calizas de su¬ 
perficie, produciendo un puente natural (Fig. 6.33). 

Los valles alogenos pueden transformarse por preci- 
pitacion de CO,Ca, dando lugar a traverlinos. Los pro- 
cesos que los generan son la desgasificacion en rapidos 
y easeadas, la evaporadon en zonas aridas y la actividad 
de las algas. Pueden presentar facies de tallos, musgos, 
estromatolfticas, etc. A veces, los rfos inciden en ellas y 
se puede observar la extension y estructuras de los tra- 
vertinos (Fig. 6.34). En ocasiones, se puede generar una 
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FIGURA6.33 Puerile natural 
de origen karstico. Puentedey, 
noite de la provincia de Burgos. 



F1GDRA6-34 Travertines 
terstificados situados per encima 
del cauoe del rib Juoar. Una ? 
provincia de Cuenca. Cordillera 
berica, Espana. 
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cascada constructora por acrecion dc depositos carbo- 
natados {Pentecost, 2005) (Fig. 6.35). Tambi6n se pueden 
formar barrcras de travertinos por acreddn vertical que 
iepresan lagos (presas de travertinos), como los Lagos de 
Hitvice en Croacia o las Lagunas de Ruidera en Albace- 
te, Espana (Fig. 6.36). 

Algunos rfos pierden su agua entre los aluviones pau- 
latinamcntc hasta que se quedan secos (perdrdas filtran- 
tes){ Sweeting, 1972). Lo mas frecuente es que el flujo se 
pierda en un punto, dando lugar a los valles ciegos, en el 
que toda la caiga del rfo se introduce en el interior del ma- 
cizo karst ico. Las cavidades alimentadas por estos rfos au- 
mentan de tamano por erosion mecanica y corrosion 
karstica. En Los valles semiciegos el agua generalmente 
se absorbe en un punto y desaparece, pero cuando tiene 
lugar una avenida o inundadon, el agua fluye mas alia, del 
punto normal de desaparicion, hasta que se pierde pun- 


tualmente. Por consiguiente, en un valle semidego la par¬ 
te superior se situa hasta el punto de pdrdida normal y, en 
la inferior, el agua solo discurre en periodos de avenidas. 
Las terminaciones de un valle ciego vienen marcadas por 
un cantil calizo y en su base hay una cueva en la que el 
rfo desaparece. Los valles ciegos se encuentran en la par¬ 
te superior de los macizo calcareos. 

Los valles en saco o de cabecera escarpada (en in- 
glds, pocket valleys', en francos, vaMes readies) son lo 
contrario a los valles ciegos, ya que se caracterizan por 
una resuigenda karstica al pie del con junto carbonatado. 
Suelen ser fucntes de gran caudal, en las que nace un rfo, 
como el Nacedero del Urederra, al pie del Raso (polje) de 
Urbasa (Navarra). Tiene paredes escarpadas y un abrup- 
to acantilado en su cabecera. 

Los valles secos carecen de canales fluviales en su le- 
cho y se encuentran fundaments line rite en las cabecera s 



FtGl'RAC.35 Cascada 
constructora por travertinos, qua 
en la actualidad aparecen 
karstificados con la piesencia de 
una cueva. Piiego, piovincia de 
Coidoba. Espana. 



FIGURA 6.36 Lagunas de 
Ruidera repnesadas por un collar 
de travertinos. Albacete, Espana. 
Rita J. L. Pena. 
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de la red fluvial. Se encuentran en muchas areas karsti- 
cas. Los valles secos en las calizas tienen ladcras escar- 
padas y fondos pianos. Estos valles son lugares favorables 
para el desarrollo de dolinas, debido a que el agua di- 
aielve por fisuracion la caliza en estas zonas semiconfi- 
nadas (Sweeting, 1972) (Fig. 6.37). Pueden tener origcnes 
rauy diveisos. (1) Distintos climas en el pasado, bien con 
mayor precipitacion o permaffot. (2) Superposicion de es- 
tratos no karsticos junto con karstificacion del drenaje. (3) 
Descenso del nivel freatico debido a un levantamiento e 
incisidn de los valles principales o recesion del escarpe 
(Gunn, 2004b). 

Las fuentes karsticas son aquellos lugares en los que 
emergen en superficie las aguas del endokarst. Los cau- 
dales varfan dcsde unos pocos mm/seg a valores que su- 
peran 20 m 3 /seg. La fuente karstica de mayor caudal 
conocida es la de Tobio, Papua Nueva Guinea, que des- 
carga > 100 rrrVseg. Por lo general, las fuentes karsticas se 
encuentran en posiciones topograficas bajas (Smart y 
Worthington, 2004a). 


Se conocen dos tipos principales de fuentes karsticas: 
aquellas en las que el agua surge a la superficie por flu- 
jo libre y las que brota por flujo forzado o artesiano. Es¬ 
tas son las conocidas fuentes vauclusianas. Las de flujo 
fibre son similares a las de otras areas no karsticas, aun- 
que su caudal suele ser mucho mayor. Con frecuencia, 
manan de cuevas (valles en saco) y, a tnenudo, surgen de 
niveles impermeables intercalados en las series calizas 
(Sweeting, 1972). 

En las fuentes vauclusianas (Fig. 6.38) el agua brota 
en las calizas aflorantes o cubiertas bajo presion y flujo 
forzado, como la Fontaine de la Vaucluse, Avignon (Fran- 
cia), cuyo caudal varia de 8-150 m 3 /seg (Trombe, 1974). 
El agua proviene de grandes reservorios y el conducto a 
travds del cual mana el agua suele tener una gran inclina- 
cion. Otro tipo de manantiales son las fuentes intermi- 
tentes, en las que existen conductos irregulares y sifones 
(Fig. 6.38). En la figura se puede observar que existe un 
nivel del agua, por encima del cual el agua fluye. Cuando 
el sifon cesa la fuente no brota (Trombe, 1952). 


F1GLRA 6.37 Sistema de valles secos 
en las calizas carboniferasde Derbyshire 
(Warwick, 1d64). 
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FIG LIRA 6.38 Fjente vaudusiana. (b) Fuente 

ntermitante (Trombe, 1952). 


(feudal 

ritemfitente 


Puede ser de interns dentffico o econdmico saber el 
origen de las fuentes karsticas y conocer si el agua es de 
origen karstico o autbctona, que se define por el conteni- 
do en COjCa. Todo ello implica el conocimiento de su 
circulacion subtcrranca. Para ello se utilizan trazadores 
para oonocer las salidas, despuds de haber anadido al agua 
trazadores en puntos determinados. Son muy numcrosos 
los tipos de trazadores que han ido utilizandose para el 
conocimiento del flujo subterraneo (naturales, qufmicos, 
isotopos radioactivos, isotopos estables) (Gfeze, 1965). La 
tbcnica mas reciente es la util izac ion de fluorometrfa 
cuantitativa, para lo cual suelen utilizarse rodamina WT 
y fluorescefna LT, entre olros (Ford y Williams, 1989). La 
mayor parte de los sistemas karsticos son dendritioos con 
varios tributarios que alimentan al curso principal. Sin 
embargo, tambidn se encuentran sistemas paralelos. Por 
consiguiente, el tiempo de residencia y las ratas son va¬ 
riables en los sistemas de cursos subterraneos (Smart y 
Worthington, 2004b). El mayor rfo subterraneo es el de 
Trebinjcica (Herzegovina), que tiene cinco recorridos 
subterraneos sucesivos con un desarrollo total de 100 km 
y que desemboca finalmente en la Ombla de Ragusa 
(Trombe, 1974). 


Endokarst 

U endokarst es el karst subterraneo, en el que los proce¬ 
ss de corrosion se desarrollan en mas o menos potentes 
formaciones de rocas solubles litificadas. Las cuevas son 
aquedades en superficie, que dan entrada a las cavidades 
subterraneas. En dstas, su longitud o profundidad son ma¬ 
yors que las dimensiones de las cuevas. El estudio de las 
cavidades es una disciplina independiente, denominada 
E^peleologia, que puede ser de caracter deportivo ocien- 
tffico (Gfeze, 1965). Para conocer el desarrollo de la kars- 
tificacibn es fundamental tener unos conocimientos 
basicos de las caraetemticas, evolucion y origen de las 
formas endokarsticas. Se han propuesto numerosas clasi- 
ficaciones genbticas sobre el desarrollo de las cavidades 
karsticas {vSase Klimchouk, 2004a), pero ninguna agru- 
pa adecuadamente los tipos de cavidades. Las cavidades 
originadas por disolucion son las mas frecuentes e im- 
portantes. No obstante, se reconocen otras cavidades pro- 
duddas por procesos ajenos al karst, tal como las 
cavidades volcanicas, glaciares, litorales, de sufosion, etc. 
(White y Culver, 2005). 

Las cavidades de disolucibn se encuentran amplia- 
mente desarrolladas en calizas, yesos y en menor medi- 
da en cloruros. Aunque la disolucion es el proceso 
dominante, tambidn se manifiestan otros procesos como 
los erosivos y los derivados de la rotura por gravedad. Las 


cavidades no suelen superar l km de longitud y 100 m de 
profundidad. La cavidad mas larga del mundo es el Sis- 
tema de Mammoth en Kentucky, Estados Unidos, con 563 
km de largo, y la mas profunda es la Gouffre Mirobda 
(—1.733 m), en los Alpes de Chamonix, Francia. La ca- 
mara subterranea mas grande, tanto en superficie como en 
volumen, es Sarawak Chamber (Malasia) con 160.000 m 2 
y 12 millones de m 3 , respect ivamente (Klimchouk, 2004a). 

La morfologta de las cuevas es muy variable. A esca- 
la mundial, se encuentran las prindpales formas del en¬ 
dokarst, tales como galerias y camaras, en las que la 
anchura o la altura son de mayor tamano que las galeri¬ 
as adyacentes. Las galerias pueden ser rectas, sinuosas, 
horizontales, inclinadas y verticales. Estas ultimas se de- 
nominan simas {shafts). En su con junto las cavidades 
presentan una gran variedad de formas: de conducto uni- 
oo, ramificadas, anastomosadas, etc. Las cavidades de 
disoluci6n estan oontroladas fundamentalmente por fac- 
tores hidrogeologicos, tipo de recarga y de flujo (Palmer, 
1991,2000). 

Se reconocen varios factores que inciden en la for- 
macibn de las cavidades. Un investigador experimentado 
puede deducir en el estudio del endokarst una gran can- 
tidad de datos sobre los episodios de formacibn de los 
modelados. Estos episodios tambibn han afectado a la su- 
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perficie. Por oonsiguiente, el gran valor del estudio de las 
formas endokaraticas, desde el punto de vista geomorfo- 
logico, es la conservacion de etapas de la histaria de la 
erosion de un area, de las que no quedan restos en su- 
perficie (Sweeting, 1972). 

6.7.1 Factor es princi pales 

en la formacidn de cavidades 

Los factores que afectan a las formas endokaraticas son, 
segun Sweeting (1972): 

6.7.1.1 Tipo y estructura de las calizas 

La caliza normalmente se presenta estratificada y diacla- 
sada, de modo que estos pianos de fisibilidad constituyen 
canales primarios para la penetracion del agua. Por otra 
parte, las cavidades se forman con frecuencia en el con- 
tacto con niveles impuros de la caliza. El grado de fisu- 
lacion es de gran importancia en la conductividad 
hidrdulica. Las formas de las cavidades estan influencia- 
das en parte por la inclinacion de la estratificacion y por 
el grado de diaclasado (Gillieson, 1996). En calizas ho- 
rizontales las cavidades son de poca altura y anchas. Las 
gpneradas a lo largo de pianos de fisuracion tienden a ser 
altas, estrechas y sinuosas. 

6.7.1 .2 Tipo y cantidad de flujo de agua 

En una cavidad puede atribuirse por complete la disolu- 
cion por flujo treat ico (en francos, emforci), en el que 
toda la cavidad esta rellena de agua, o por flujo vadoso 
(en francos, emt Hbre). El flujo vadoso se encuentra por 
encima del nivel freatico y el flujo freatico bajo el mismo. 
Se reconoce un flujo intermedio, parafreatico o epifre- 
itico, cuando el agua algunas veces actua como freatica 
y otras como vadosa. Los flujos freaticos o forzados pre- 
sentan secciones transversales circulares o elfpticas, que 
son las que ofiecen menor resistencia a las aguas de in- 
filtracion (Fig. 6.39). Cuando la roca es homog^nea hay 
poca variacion en la anchura del conducto. Con la pre- 
sencia de pianos de fisibilidad horizontales la forma es 
elfptica e igualmente para pianos verticales (Fig. 6.40b, c). 
Si el flujo freatico se transforma en vadoso, las aguas li¬ 
tres incidenen el fondo de la cavidad (Fig. 6.40h, i). 

Bretz (1942) ha descrito un oonjunto de formas origi- 
nadas por flujo freatico y en este trahajo aparece una clara 
di fercnciacion de las distintas morfologfas representadas. 
Estas formas estan descritas en Sweeting (1972), Bogli 
(1980), Jennings (1985), Williams (1983), Ford y Wi¬ 
lliams (1989,2007), Lumberg (2005). Se distinguen for¬ 
mas alveolares o en panal de abeja, que se encuentran 
en las paredes y techos, que forman un sislema compli- 
cado de pequehas oquedades de unos pocos centimetros. 
Se originan por solubilidad diferencial. Las cavidades 





FICURA 6.39 Seccion circular de flujo freatico de una 
cavidad afloiante qua an la aotualidad funciona como vadosa. 
Suigencia de la Cueva del Gato. Rio Guadiaio. Sistema 
Kaistico H undid era-Gato (Delannoy, 1996). Sierra de 
Giazalema. Provincia de Cadiz, Espana. 



FIG URA 6.40 Secciones transversales de cavidades, segun 
Renault (1956), Bogli (1956) y Olliery Tratman (1969) 
(necopilado en Jennings, 1965). Conductos freaticos: (a) 
circular en ioca masiva; (b) eliptico en estratificacidn 
horizontal; (0) eliptico en fisuia vertical; (d) en un grupo de 
capas mas solubles; (e) techo de medio tubo debido a 
burbujas; (f) agradacion para foimaren el techo medio tubo 
pordisolucidn; (g) modificada porcolapso en un flujo vadoso; 
(h) incision en el fondo de un conducto freaflco; (i) incision 
meandriforme en un conducts freatico. 
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(packets) son may ores que las anteriores y son mas pro¬ 
fundus que anchas. Las formas anastomosadas (anasto¬ 
moses) son cavidades retorcidas intensamente conectadas 
entre si. Son de tamano cemimetrico y sc locaiizan cn los 
pianos de estratificacidn. Los pendants son pi lares de ro- 
cas entre canales anastomosados y pueden desanollarse en 
pianos de estratificacidn y de diadasas junto con las for¬ 
mas anastomosadas. Las marmitas y bolsas (pockets) de 
disolucidn inversas sc locaiizan en el techo y en las pa- 
redes. Las bolsas de disolucidn inversa se forman solo bajo 
oondiciones freaticas. Muchas se locaiizan en puntos de 
convergencia de aguas por lo que se cnee que su formacidn 
se debe a corrosidn por mezcla. La profundidad y el dia- 
metro de estas ultimas formas varfan enormemente desde 
unos pocos centimetres a chimeneas de 20 m. Los golpes 
de gubia o conchas (.sctf/fopj)tienen forma de concha, se 
encuentran sobre los techos y paredes, y se forman por flu- 
jo freatico (Fig. 6.41). Suelen ser de tamano uniforme y 
aparecen agrupados. La pendiente mas abrupta de la con¬ 
cha se encuentra aguas aba jo y, por consiguiente, indican 
la direccion y el sentido del flujo. Segun Curl {1966a), la 
longitud de la concha es inversamente proporcional a la 
velocidad y visoosidad del fluido. Bretz (1942) sehala que 
se producen por disolucidn, pero Bogli (1980) estima que 
se originan por agua cargada de arena. 

6.7.1.3 Factores fisiograficos y ctimaticos 

Se observa que los sistemas complejos de cuevas ramifi- 
cadas son mas caraeterfsticos de secuencias calizas poco 
potentes y de karst superficial, mientras que los karsts 
profundos son tfpicos de potentes formaciones calizas, 
como el Karst Dinamico. La altura relativa y el relieve 
existente son un factor importante, que afecta al desarro- 
Uo de las cavidades. 

Las rocas carbonatadas presentan pianos de visibilidad 
por los que penetra el agua. Al comienzo de la disolucidn 
los huecos en las fisuras son pequehos (< 10 /rm a 1 mm) 


y paulatinamente se van ensanchando por disolucidn. Las 
cavidades pueden ser predominantemente de morfologfa 
freatica o vadosa. 

Existen muchos modclos para explicar la evolution 
del endokarst. Ford y Williams (1989) proponen un mo- 
dclo de cuatro etapas de evolution de cavidades (Fig. 
6.42), que es mas facil de entender en calizas con fuerte 
buzamiento. En la etapa 1 (cavidades batifreaticas), la 
densidad de fisuras penetrables es muy baja y la superfi- 
cie piezomdtrica esta estabilizada. En la etapa 2 {cavida¬ 
des freaticas con multiples bucles) se crean las cavidades 
cuando hay una frecuencia significativamente mayor de 
fisuras. Las cavidades con una mezcla de bucles mas cor- 
tos y poco profundos y nivel freatico casi horizontal re- 
presentan la etapa 3, con una intensa fisuraddn y una 
menor resistenda (cavidades con mezcla de componen- 
tes freaticos y de nivel freatico nivelados). Es dedr, la ca- 
vidad puede presentar una mezcla de bucles y pasos 
suavemente nivelados hacia el nivel fieatico. En la etapa 
4 (cavidad ideal de nivel freatico) la frecuencia de fisu¬ 
ras es tan alta o la resistenda tan baja que se desarrolla a 
lo largo del nivel fieatico. 

Ford (1965) analiza la evolucion temporal de las Cue¬ 
vas Mendip, que tiene como nivel de base el nivel del mar 
y propone un modelo multifase en funcidn de variaciones 
eustaticas, de descenso del nivel del mar, en el que pro- 
fundizan las cavidades y otras quedan colgadas y desco- 
nedadas. Igualmente, ha sido demostrada en muchas 
areas las reladones entre el desarrollo de los valles y la 
formacion de cavidades, como en las Cuevas de Dema- 
nova, Eslovaquia (Droppa, 1966). 

El clima afecta a la formacion de cavidades por va¬ 
riaciones en la temperature y precipitaciones. El endo¬ 
karst tiene un mayor desarrollo en las zonas hfimedas que 
en las secas. La presencia de cavidades karsticas en zo¬ 
nas aridas es indicadora de la existencia de un clima mas 
humedo en ^pocas pasadas. Las bajas temperatures posi- 
bilitan una mayor disolucidn de CO, y, por lo tanto, fa- 




Qnductei para fete 
ala pared 


FIGURA 6.41 Conchas o 
golpes de gubia, (a) Seccion 
perpendicular a una concha. 

(1) Flujo de la corriente. 

(2) Remolinos lurbulentos = 
lugarde maxima disolucidn. 

(3) Difusion, mezcla y 
desunion, (4) Tiayectoria de 
lado mas indinado en el que 
se produce una posterior 
dsoluddn (la concha emigra 
oorriente a bajo). 

(b) Caracteristicas de un 
sistema de conchas 
plenamente desarnollado. 

Relacidn entre el Numero 
de Reynolds y el cociente de 
la anchuia o diametro (D) y 
la longitud de la concha 
Purl, 1974). 
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FIG UR A 6.42 Modelo de CLiatro e tap as que diferencia la 
geomstria del sistema de cuevas freatcas no confinadas y 
cuevas de nivel freatico (Ford y Williams, 1989). 


voreceran el desarrollo del endokarst. Pero, por otra par¬ 
te, en climas periglaciares el proceso de la crioclastia 
afecta a la caliza y las cavidades formadas en climas hu- 
medos se destmyen durante las etapas periglaciares. Todo 
ello indica que las fluctuadones de precipitation y tem¬ 
perature, a lo largo del Cuatemario, han debido afectar 
considerablemente al desarrollo del endokarst. 


6.7.2 Algunos tipos de cuevas 

Curl (1966b) porpone un t'ndice de karstificadon basado en 
el ndmero de cuevas existentes en un area. Sweeting (1972) 
considers que ese Indite lo que senala es la actividad flu¬ 
vial en un terreno calizo. No obstante, las cavidades son 
diftciles de clasiftcar, a pesar de que se han explorado de- 
cenas de miles de cavidades. Ford y Williams (1989) las 
clasifican en dos grande grupos: por sus caracteristicas in- 
ternas y por su relacion con fadores externos. Cada uno de 
estos grupos se subdivide en varios tipos. Por otra parte, no 
se eonocen las cavidades mas profundas, ya que no es po- 
sible bucear en las cavidades llenas de agua por debajo de 
unos 200 m. Otras cavidades tienen pasadizos muy estre- 
chos en los que no puede penetrar el espeleologo. 

Quiza la clasificadon mas satisfactory es la basada en 
el tipo de flujo (Sweeting, 1972). Un ejemplo de cuevas 
frearicas son las Carlsbad Caverns (Oeste de Estados Uni- 
dos) (Fig. 6.43), que constan de calizas en buncos y su pro- 
fundidad es de 330 m. Su origen no es conocido; una gran 
parte de la disolucidn ha tenido lugar en flujos freaticos y 
no existe relacion con el rfo actual. Muchos ejemplos de 
cuevas ffeaticas han sido citados por Bretz (1942). 

Una gran parte de las cavidades exploradas son vado- 
sas. El conjunto mas famoso es el del area de Postojna, 
en el Karst Clasico. La Cueva Postojna y sus tributaries 
tiene 17,6 km de longitud y con otras cuevas asodadas al- 
canza 50 km. Las formas actuates indican un flujo del 
agua gravitational y, por lo general, suele superar los 10 
m de anchura y altura. Los rfos de las cavidades muestran 
una gran adaptation a las estructuras geologica s. Se han 
descrito numerosos ejemplos de este tipo de cavidades 
(Sweeting, 1972). 

Las cuevas verticals o simas (shafts) son cavidades 
cibndricas con surcos en las paredes y se producen a lo 
largo de fractures o fallas. Son caracteristicas de las cue¬ 
vas de Yorkshire (Inglaterra). La Mammoth Cave ademas 
de sus numerosos conductor, tiene simas desarrolladas en 
las calizas infrayacentes a las areniscas. En el Pirineo oc¬ 
cidental, se desarrolla un importante karst en formadones 
cnetacicas. En d se localizan importantes simas (Fig. 
6.44) (Lopez Martinez, 1986) de varies dentos de metros 
de profiindidad. Este area se conoce como el Macizo 
Karstico de la Piedra de San Martin o Karst de Larra. 



Depositos de las cavidades 


Las cavidades funcionales son un lugar de gran erosion, 
pero tambicn de sedimentacion clastica, qufmica y 
organ ica. Por lo tanto, constituyen una excelente trampa 
para los sedimentos. En estos se pueden encontrar fdsiles 


o artefactos que permiten datarlos, y tambicn pueden 
emplearse mdodos isotopicos de datacion absoluta 
( l4 C, racemizacion de aminoacidos, termoluminiscen- 
da). Los depdsitos de las cavidades se clasifican en 


204 Geomorfolngia 























FIG UR A 6.43 Disposition en 
plants del sistema de cavidades 
de Carlsbad Cavern y Lechuguilla 
Cave, ambas a La misma escala 
(Palmer, 2004). 



FIG URA 6.44 Perfil esquematico del Sistema de la Piedia de San Martin. Pirineo occidental (Lb pez-Mart Inez, 1986). 


an (dc to nos y aloctonos (Sweeting, 1972; Ford y Wi¬ 
lliams, 1989). 

Es importante distinguirentre depdsitos el as tic os fqr- 
mados a la entrada de la cueva y los originados en el in¬ 
terior. Los primeros son tnucho mas complejos y 
contienen con frecuencia restos arqueologicos. Los del in¬ 
terior pueden carecer de material arqueoldgioo, pero pro- 


porcionan una valiosa informacion sobre la genesis y evo¬ 
lution de las cavidades (Farrant, 2004). A veces, las ca¬ 
vidades aparecen rellenas de sedimentos (Fig. 6.4S). El 
tipo mas frecuente de sedimento autoctono es el produ- 
cido por colapso del techo (Fig. 6.46). La mayon'a de los 
sedimentos dastioos de las cavidades son aloctonos, ori¬ 
ginados fuera de la cueva y transportados a l interior de la 
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FIGURA 6-45 Cavidad kArstica 
rellena fundamental merits por 
material arenoarcilloso. Ancia. 
Fosa Lusitanica. Portugal. 



FlGURA 6.46 Desploma del 
techo do una cavidad 
endokarstica. Wind Cave, 
Malasia. Foto F. Gutierrez. 



misma. La mayorfa de los procesos, estructuras y depo- 
stos que se encuentran en las cavidades son id^nticos a 
bs de los ambientes fluviales de superfide. En las 
secuencias se encuentran episodios repetidos de encaja- 
miento y relleno, colapsos, subsidenda y la resedimen- 
tacion puede originar estratigrafias complejas. Los 
sedimentos pueden fluidificarse y generar capas desliza- 
das {sliding beds) que penetran iejos en el interior de las 
cavidades (Gillieson, 1996). 

El paleomagnetismo es un mdtodo utilizado para da- 
lar sedimentos clasticos. El txabajo ha sido realizado por 
Fbr^s y Krez-Gonzalez (1995) en la excavaddn de los 
depositos clasticos de la Gran Dolina (Atapueica, Bur¬ 
gos), en el que ban sido descubiertos numerosos restos 
humanos, que se depositaron hace mas de 780.000 anos, 
cerca del Ifmite Matuyama-Brunhes. 


Los espeleotemas intercalados en los depositos clas- 
ticos pueden ser datados por series de U. Recientemente, 
los avances en la t6cnica de isotopos cosmog^nicos cons- 
tituyen otro m6todo para datar sedimentos clasticos de ca¬ 
vidades. Los estudios de los sedimentos fluviales de la 
Cueva Mammoth, en sus niveles superiores, determinan 
las velocidades de incision del Green River durante los lil- 
timos 3,5 millones de anos (Granger et a!., 2001). 

La precipitacion de calcita produce decoraciones muy 
espectaculares en el interior de las cavidades. El C0 3 Ca 
se genera por laminas de agua en regimen laminar y por 
precipitacidn de pelfculas de agua en regimen turbulento 
(Dreybrodt, 2005). La calcita es el principal predpitado 
secundario y a la forma produdda se le denomina espe- 
Eof ema. Tambidn hay carbonates rioos en Mg e hidrata- 
dos. E$ difidl conocer la velocidad de ciecimiento de los 
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espeleotemas de caltita por los corap tejos cambios del 
arabiente. No obstante, las cifras obtenidas por l4 C dan 
valores entre 0,01 y 0,26 mm/ano; las logradas por series 
de U fluctdan entre 0,002 y 0,36 (segfin difeientes auto- 
tes, Ford y Williams, 1989). La calcita crece por ensan- 
diamicnto y coalescencia de cristalitos que se maclan 
segtin un eje determinado. El aragonito en las cavidades 
cristaliza en grupos de agujas, denominadas antoditas. 

Un deposito calcareo, frecuente a la entrada de las 
cuevas mediterraneas, son las hrechas de las cuevas 
constituidas por un caos de bloques angulosos de caliza, 
que pueden estar en relation con etapas Mas, en las que 
se generan estos depositos porcrioclastia (Butzer, 1965). 
En el interior de las cavidades tambidn abundan las bre- 
dias de caliza, producidas por colapso del techo. 

Los espeleotemas se forman por goteo o por flujo de 
agua. Las estalagmitas (Fig. 6.47) tienen una forma sim - 
pie y ciecen desde el punto de suministro de agua hacia 
los lados y hacia el techo. Pueden simulate con ordena- 
dor (Dreybrodt, 2005). Se distinguen tres tipos de esta¬ 
lagmitas (Franke, 1965): 1) las de diametro uniforrae que 
crecen hacia el techo de la cavidad y se crean por aguas 
de ooncentraeiones uniformes; 2) estalagmitas con mor- 
fologfa de teirazas engrosadas y 3) es la mas frecuente y 
tiene una forma conica. 

Los deposit os de flujo (en \ng)€$ftowstone y$n fran¬ 
cos, gaurs) se depositan a partir de un flujo bastante uni- 
forme, producidndose acrecion sobre las paredes de la 
cavidad. Son mas frecuentes sobre el fondo o en paredes 
de suave pendiente. Pueden alcanzar varios metros de po- 
tencia {Ford y Williams, 1989). 

Las estalactitas son las formas principles de los es- 
pelotemas (Fig. 6.49). Se forman por agua que gotea des¬ 
de el techo y al entrar en la cavidad el agua saturada o 
froxima a la saturation pierde CO; para estar en equili- 
trio oon el contenido de dioxido de carbono del aire de 


la cavidad. En cuevas secas la evaporation es un factor 
importante. En las estalactitas cuando la gota emerge se 
forma un anillo de calcita y poco a poco se forma una 
oquedad cilfndrica. A medida que crece el cilindro el agua 
se mueve por el conducto central. Si el flujo es rapido no 
habra tiempo sufitiente para que se deposite todo el 
CaCO, y la gota cae para formar estalagmitas. Cuando es- 
tas se unen con las estalactitas se produce n columnas 
(Fig. 6.47). Las estalactitas tambidn se encuentran bajo la 
forma de cortinas o colgaduras {draperies) y se originan 
por agua drculante y por eso no tienen conducto central. 
Son trasliiddas o con bandas de diferente coloration. 

Los gours (Figs. 6.47 y 6.48) son pequenas balsas con 
bordes constituidos por barreras de calcita, que confreren 
al conjunto un aspecto escalonado. Se originan por agua 
que discurre por ellas en capas finas, con remolinos que 
provocan su ventilaci6n y, por lo tanto, la facil precipita¬ 
tion de carbonato calcioo proximo a la saturacion (Geze, 
1965). 

Las excentricas (o helictitas) (Fig. 6.47) se forman 
por agua de filtracion y dan origen a una bella ornamen- 
tadon. Presentan una morfologfa sinuosa. Su crecimien- 
to se produce a partir de un orifido central. Como el 
filtrado es muy lento no se forma una gota de agua y, por 
lo tanto, la gravedad no afecta a la forma. La precipita¬ 
tion tiene lugar en torno al orifido central y cada nueva 
capa se forma como un cono unido al siguiente y estos co- 
nos se distorsionan (Fig. 6.49). Algunas excdntricas se ge¬ 
neran bajo el agua y son distintas que las excdntricas 
subadreas, ya que su conducto central no es un tubo de ca- 
pilaridad. Davis (2005) cree que la excdntrica crece por 
la interaction del agua subterranea cerca de la superficie, 
bajo el efecto del ion comiin, con fluidos termales que as- 
denden a travds de un sistema de fracturas. 

Las perlas de las cuevas (Fig. 6.47) son acreciones 
ooncdntricas de caldta alrededor de un nticleo extraho. 



FlGURA 6.47 Esquema de las principals morfologias de depbsitos calizos en una cavidad (Salomon, 2000). 
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FIG UR A 6.48 Gour en Deer 
Cave. Malasia. 



F1GIIRA 6.49 Desarrollo 
de una estalactita ocljida por 
tapilaridad y con crocimiento de 
fcrma conica; (b) estmctura 
aistalina de ana excentrica con 
bruscos cambios on la diiBOCido 
de ciecimiento y (c) exoGntrica 
Curvada prodacida por Cambio 
^adaal on la diroccidn del ojo C 
(on Jennings, 1971). 



como por ejemplo un grano de arena. Crecen agrupadas 
y necesitan una suave oscilacion para geneiar una acre- 
don esfSrica y sus tamanos varfan entie 0,2 y 15 mm. 

Las balsas de calcita constituyen depdsitos formados* 
en cuevas muy secas> sobre la superficie de aguas eslan- 
cadas. Las balsas de cristales de calcita tienen unas deci- 


mas de milfmetro y se sostienen por tension superficial. 
Otro tipo son los cristales aciculares de calcita foimados 
bajo el agua, que crecen desde el fondo. Tambi&i los mi- 
ciooiganismos pueden generar depdsilos como la leche 
rocosa (milk o rock milk). Se Irata de una pasta blanca> 
que al secarse se convierte en polvo. 
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Tipos de karst e influencia del dima 


Hay muchas dasificaciones del karst. Una de las mas uti- 
lizadas es la propuesta por Cvijic (1924b). El holokarst 
es el macizo carbonatado en el que toda el agua de pre- 
dpitacidn se infiltra y carece de cursos fluviales superfi- 
ciales. En el merokarst se encuentran calizas impuras y 
se combi nan la disolucidn y la erosion fluvial. El fluvio- 
karst se caracteriza porque es atravesado por rios aloge- 
nos y compartimenta el macizo karstico. 

Otros autores, como Sweeting <1972), pioponen una 
dasi ficacion basada en el dima y en el proceso: holokarst 
(karst verdadero), fluviokarst, karst glacio(-nival), karst 
tropical y karst arido y semiarido. Jennings (1985) dife- 
nenda nueve tipos de karst en funcion del clima. 

Uno de los grandes debates de los geomorfologos es 
la influencia del dima en el desarrollo de las formas kars- 
ticas. Muchos investigadoies las ban considerado como 
un fcnomcno zonal. En su estudio sobne el karst de Java 
(Lehmann, 1936) reconocio que el karst conico {kegel- 
karst) se, desarrollaba especfficamente en los trdpicos hii- 
medos. Lehmann (1954), en el Simposium sobre el Karst 
celebrado en Frankfurt en 1953, indico que cada clima 
tiene su propio desarrollo karstico. No obstante, hay que 
tener en cuentael tipo de roca carbonatada, su potencia 
y el grado de fisuraddn (Verstappen, 1964). Es diffcil 
imaginar que las formas oonicas y tuiriculadas del karst 
tropical se originan tinicamente cuando se desarrollan en 
rocas carbonatada s de composiddn y potencia parecidas 
y con similares grados de fracturacidn. 


La mayorfa de los geomorfologos esta de acuerdo en 
las diferenciadones en funddn del clima por las diferen- 
tes morfologfas existentes. Pero los karstdlogos han sido 
incapaces de explicar a qud se deben estos contrastes. Pa- 
rece que la Geomorfologfa Qimatogdnica ha Uegado al If- 
mite de su contribucion y consideran al karst tropical 
como llanuras de conosidn con colinas aisladas (Ford y 
Williams, 1989). Tambidn otros autores minimizan el pa- 
rametro ditnatico (Fenelon, 1974; Gams, 1992; Drogue 
y Bidaux, 1992; entre olros). Algunos investigadores en- 
fatizan sobre la naturaleza de las calizas, su estrudura, ve- 
getacidn y suelos (Salomon, 2005). Para este autor son 
necesarias dos condiciones: temperatura media superior 
a 17-18 °C y predpitaciones anuales por encima de 1.000 
mm anuales. Si no se cumplen, no aparecen los paisajes 
tfpicos tropicales. Estas condidones dimaticas afectan al 
suelo y a la vegetacion y, por consiguiente, a la produc- 
don de C0 2 biogdnico y acidos organicos. 

La Tabla 6.2. (Gombert, 1995) indica la disoluddn ma¬ 
xima potendal (DMP) en mm/ka para distintos tipos 
climatioos- La DMP tiene en cuenta esendalmente la plu- 
viometrfa y la temperatura anual media y tambidn la pro- 
ducdon de C0 2 (agresividad del agua). El autor aplica su 
analisis a 243 estadones meteorologicas representativas. 
De todo ello, se deduce que existe una zonacion karstica, 
aunque es variable segun los criterios utilizados. El factor 
climatioo es el principal y despu6s se deben tener en cuen¬ 
ta la litologfa y el grado de fracturacion (Salomon, 2005). 


TABLA 6^ Media de la disoiucion potencia! maxima (DMP) por tipo ciimatico (Gombert, 1965). 


Tipo ciimatico 

DMP mm/ka 

Superficie f%) 

Numero de 
estaciones 

Desert ico 

3,4 

23 

20 

Montana 

B0,9 

B 

12 

Polar 

42 f 5 

15 

12 

Frio 

29 r 4 

19 

3B 

Templado frio 

36,6 

6 

38 

Tempi ado catido 

31,9 

4 

23 

Mediterraneo 

88 

2 

26 

Subtropical 

21 

9 

24 

Tropical 

92,7 

8 

25 

Eg uatorial 

88,2 

9 

28 

TOTAL/MEDIA 

40,6 

100 

243 
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El karst de las regiones frias ha comen zado a cono- 
cerse en la segunda ini tad del siglo xx. En esta 6poca se 
puso de mans fiesto la prcscncia de fenomenos hidroquf- 
mioos intensos y la importancia de la denudaddn qufmi- 
ca (Pulina, 2005). Estas afirmaciones tiencn como base 
los trabajos del poiaco Pulina en Siberia oriental en la d£- 
eada de I960 y los de otras regiones sometidas a perma¬ 
frost, en las que erosion qufmica tiene una importancia 
similar a los de las regiones templadas (Pulina, 1974; Mu- 
xart y Birot, 1977). 

En los oontinentes, las zonas Mas engloban tanto las 
montanas tipo alpino de diversas latitudes oomo las zo¬ 
nas polaies- Fenomenos similares a los karsticos tambi^n 
se desarrollan en los glaciares alpinos y subpolares. El co- 
nocimiento de las grutas glaciares se remonta a finales del 
siglo xix por las invest igaciones de los espeleologos fran- 
ceses Martel y Fore l. 

En las regiones polares y subpolares se constata que 
son raras las grandes morfologfas karsticas. Se trata de 
formas fosiles antiguas (paleokarst) que han evoluciona- 
do y se han transformado y, otras veces, los glaciares han 
peservado, inhibido o destruido las formas karsticas 
(Ford, 1983). El micromodelado karstico que se forma 
bajo la vegetacion de tundra presenta una mala conser¬ 
vation por el intenso influjo de la helada. En ocasiones, 
se encuentran agrupaciones de dolinas de colapso en yeso 
(Eraso et al., 1995). Se trata de zonas con un karst sub- 
terraneo en yeso o calizas afcctado por aguas tcrmalcs. 
Bajo la influencia de los climas subpolares, se desarrollan 
mejor los micro y mesomodelados karsticos, como se ob- 
serva en las costas escandinavas. 

En las regiones de permafrost el relieve karstico esta 
muy bien desarrollado. Muchas de las depresiones cerra- 
das existentes (lagos de deshielo, alas, etc.) se describi- 
tan en el capitulo de Geomorfologtia de las regiones 
periglaciares y se deben al proceso de termokarst o fusion 
del permafrost. No obstante, existen numerosas formas 
karsticas como las descritas por Pulina y Trzcinski 
(1996), Eraso & al. ( 1995) y Pulina (2005). 

El relieve karstico de la zona de ablation de los gla- 
dares difieie de las morfologfas karsticas de las regiones 
polares y de permafrost. Se parecen a las morfologfas del 
karst clasico (Dinarides), pero se diferencian en su velo- 
ddad de evolution (Pulina, 2005). 

Es importante senalar la intidencia de los procesos 
glaciokarsticos en la formacidn de los modelados karsti¬ 
cos polares, asf oomo en el endokarst de los matizos ca- 
lizos. Barrere (1964) ha discutido la interaction de los 
jrocesos glaciares y karsticos en los Pirineos. Los circos 
glaciares han sido transformados por disolucion en de¬ 
presiones cerradas a las que denomina dolinas-circo. Las 
mismas formas describe Miotkc (1968) en los Picos de 
Europa, Espana. Muchas depresiones cerradas se crearon 
durante la sedimentation glaciar y proglatiar de detritos 
dasticos (Ford, 1979). Por otra parte, en el dominio al¬ 
pino es donde se situan las simas mas profunda del mun- 
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do (Salomon, 2000). Tam bien en esfos ambicntes se ori- 
ginan dolinas nivales {kotlici) cuando no existe perma¬ 
frost y las precipitationes de nieve son estacionales. En 
los Alpes se encuentran 900 dolinas/km 2 (Bauer, 1962). 

En el endokarst se tiene un buen desanollo de la cir¬ 
culation de las aguas subterraneas. Bajo los glaciares po¬ 
lares y, por debajo del permafrost se encuentran aguas 
subterraneas karsticas. En las islas articas hay una inten- 
sa alimentation de los acufferos por medio de las «ven- 
tanas t6rmicas» del permafrost. A pesar de la buena 
circulation de las aguas polares en las regiones karsticas, 
no se han descubierto grutas de origen reciente. Las en- 
tradas de las grutas antiguas estan taponadas por el hie- 
lo. Sin embargo, en los glaciares subpolares, las grutas 
son un fenomeno normal (Pulina, 2005). 

Como la intensidad de los prooesos bioqufmioos es es- 
casa, la cantidad de C0 2 biogOnico producida es muy pe- 
quena (Smith, 1969) y, por consiguiente, las tasas de 
disolucion qufmica son para Pulina (2005) de 20 mm/ka, 
menores que las indicadas por Gombert (1995). Sin em¬ 
bargo, en situaciones geograficas y geologicas especffi- 
cas (aguas glaciates de fusion o presencia de C0 2 de 
origen juvenil) la disolucion qufmica puede serintensa y 
comparable a los karsts europeos de latitudes medias. 

El karst de las regiones templadas oorresponde cli- 
maticamente con el holokarst o karst verdadero de Cvi- 
jic (1924b). El ejemplo mas representative y eonocido es 
el Karst Dinarico (Roglic, 1974), en el que se extiende 
una franja de 600 km a lo largo de la costa del Adrialico 
hasta Albania, penetrando 100 km en el interior. Esta cu- 
bierto de depresiones cerradas y la superfitie de Monte¬ 
negro tiene un 64% de dolinas. El matizo carbonatado 
tiene 4.000 metros de potencia de calizas masivas y pu- 
ras. Las montanas alcanzan alturas de unos 2.000 metros 
y las precipitationes en algunas partes son superiores a 
los 2.500 mm/aho. No existen cursos de agua superficia- 
les y el agua tircula verticalmente. No son tfpicas las cue- 
vas horizontales (Sweeting, 1972). 

Se diferencian dentro de las regiones templadas, el 
fluviokarst (Cvijic, 1918, 1925; Roglic, 1960; Sweeting, 
1972) que se caracteriza por la action conjunta de pro¬ 
cesos fluviales y karsticos. Una gran parte del territorio 
carbonatado de Europa central y occidental presenta es¬ 
tas caracterfsticas fluviokarsticas. En estos, los rfos alo- 
genos compartimentan los macizos karsticos. La potencia 
de las calizas y la superfitie de afloramiento es menor, 
por lo que el desarrollo del flujo subterraneo no tiene tan- 
ta importancia, como en el holokarst, debido a que esta 
condicionado por los niveles de base fluviales. A la co¬ 
rrosion se une una importante erosion mecanica por los 
cursos fluviales. Son frecuentes las gargantas, dolinas, 
poljes, valles ciegos, en saco y secos (Sweeting, 1972). 
Tambidn son importantes por la existencia de cuevas, que 
se originan con frecuencia en el contacto con un nivel im ¬ 
permeable. Las dolinas alcanzan su mayor desarrollo en 
superficies de aplanamiento, en las que la jerarquizacion 



del drenaje esta dificultada por la planitud. Las superfi¬ 
cies en este tipo de karst estan cubiertas en parte por de- 
tritos procedentes de la descarbonatacion de calizas 
impuras. 

Las zonas aridas se carecterizan portener una preci- 
pitadon anual inferior a 500 nun {Grove, 1977). En el 
karst de las regiones aridas, como oonsecuencia de la 
escasa o nula vegetacidn, 1a cantidad de C0 2 existente es 
muy pequena e inhibe el desanollo del karst si las preci- 
pitadones soninferiores a 250-300 mm (Sweeting, 1972). 
Por oonsiguiente, si eneontramos morfologfas karsticas 
carbonatadas por debajo de estas cifras, debemos inter- 
pretar que esas formas se produjeron en etapas de mayor 
precipitaddn que la actual. En los medio® aridos e hipe- 
raridos, en los que se recogen menos de 200 mm, la di- 
solucion de las calizas es practicamente negligible y se 
limita a mierodisoludones superfidales, denominadas 
vermiculaciones (Fig. 6.7). 

La escasez de precipitaciones trae consigo que las 
aguas se carguen de iones solubles y que precipiten por 
evaporacion en ambientes muy dispares. Ademas los pH 
en las zonas des^rticas son muy alcalino®. El proceso de 
predpitaddn mas importante es la evaporacion, que fa- 
vorece la p^rdida de C0 2 , al concentrarse las disolucio- 
nes y se Uega a precipitar el CaC0 3 (Pentecost, 2005). 

En varias grutas de zonas aridas y semi aridas se mi- 
dieron humedades relativas que fluctuaban entre 38 y 
100% (Jennings, 1983). Por otra parte, en la region de Je¬ 
rusalem las estalagmitas de las grutas fueron formadas en 
un endokarst mas hdmedo que el actual (Frumkin, 
Schwarcz y Ford, 1992). 

Uno de los ejemplos senalados por Salomon (2005) es 
el karst de la llanura de Nullarbor (Australia) (Lowry y 
Jennings, 1974), con 400 mm de precipitacidn en el lito¬ 
ral y 150 mm en el interior, que se desarrolla sobre cali¬ 
zas eocenas y miocenas. Presenta grandes depresiones 
karsticas y amplias cuevas de varios kilometros de longi- 
tud. Las calizas de Nullarbor son porosas, ddbiles desde 
el punto de vista mecanioo, pero el excelente desarrollo 
en superficie de caliches incrementa la resistencia meca- 
nica de cara al colapso (Williams, 1978). Otro ejemplo lo 
constituye los Plateaux de I’Adar (centro de Niger). Se 
encuentran dolinas y uvalas y algunas parecen haberse ge- 
nerado por colapso. Sin embargo, la aridez actual del cli- 
ma nigeriano no esta de acuerdo con la genesis reciente 
de estas depresiones y mas bien son heredadas de perio- 
dos paleoclimalicos mas htfmedos. 

En el karst de las regiones tropicales las diferencias 
mas significations con respecto a oiros tipos de karst, de- 
sar roll ados en otros climas, radican en la disolucion mas 
rapida de los carbonatos en los trdpicos por el mayor con- 
ten ido de C0 2 biogen ico (Birot, 1954, 1966; Ford y Wi¬ 
lliams, 1989), tambi£n en el intenso abarrancamiento de 
las laderas debido a las fuertes precipitaciones, que da ori- 
gen a depresiones cerradas irregulares, y, por ultimo, a la 
elevada evaporacion, que da lugar a la precipitacidn de 


carbonato calcico de gran dureza sobre las laderas escar- 
padas, que a menudo se considera como la causa princi¬ 
pal de la gran inclinaddn de las mismas (Sweeting, 
1972). Estas formas se desarrollan fiindamentalmente en 
las zonas tropicales con afloramientos calizos existentes 
en las cadenas alpinas: Grandes Antillas, algunas de las 
regiones que orlan el Mar Caribe, Sureste de Asia, Indo¬ 
nesia, Nueva Guinea y varias areas africanas. 

Los modelados karsticas tropicales se dividen gene- 
ralmente en dos tipos: Kegelkarst (Karst conico) y 
Turm karst (Karst de torres). La diferenciacidn se lle- 
va a cabo en fiincion de la morfologia de las colinas. En 
un future es posible que la clasificacidn se base, como pa- 
rece logico, en la forma de las depresiones cerradas (Swe¬ 
eting, 1972). Balazs (1973) propone una diferenciacidn 
del karst tropical basada principalmente en la relacion al- 
tura/anchura y distingue Ires tipos: karst de dolinas, karst 
conico y karst de tones. Las colinas del karst cdnico tie- 
nen 30-120 m de altura y una densidad de 15-30 ooli- 
nas/km 2 , mientras que en el karst de torres las altures 
fiuettian entre 100-300 m y su densidad es de 5-10 coli- 
nas/km 2 . 

Los factores que influyen en el desarrollo de estas mor- 
fologfas son muy diversos. El tipo de caliza parece que 
juega un papel importante. Las colinas del karst cdnico de 
Jamaica se localizan en calizas muy diaclasadas (Swee¬ 
ting, 1958,1972), mientras que las torres de Puerto Rico 
(Monroe, 1964b) y las de Sarawak (Malasia) (Wilford y 
Wall, 1965) se desarrollan en calizas cristalinas con nive- 
les blandos intercalados. La direccion y el buzamiento de 
las capas afectan al desarrollo de la forma, de ml tnanera 
que las colinas se alargan segun la direocion, al igual que 
las depresiones existentes a su pie (dolinas, uvalas, poljes 
y valles). Igualmente, los pianos de rotura afectan de igual 
tnanera al desarrollo del modelado. 

No existe una relacion clara entre la precipitacidn to¬ 
tal y el tipo de karst tropical desarrollado. Verstappen 
(1964) indica, en sus estudios de Nueva Guinea, que se 
necesita al menos una precipitacidn de 1.500 mm para 
que se desarroile el karst cdnico. En el karst de China 
(Sweeting, 1995), la region del karst cdnico de Shuicheng 
tiene una precipitacidn media anual de 1.230 mm y en el 
area de karst de torres de Guilin, el mas espectacular de 
China, la lluvia anual es de 1.870 mm. Para llevar a cabo 
comparaciones se necesita conocer tambidn la estaciona- 
lidad e intensidad de las precipitaciones, as( como la tem¬ 
perature, ya que las variaciones altitudinales influyen 
claramente en el desarrollo del karst conico. 

La infiltracion del agua esta favorecida por la red de 
diaclasas abiertas, lo que condiciona el drenaje superficial 
(Salomon, 2005). Ademas de los rids alogenos, que sue- 
len tener un gran caudal, la red de drenaje esta constitui- 
da por valles secos, valles eiegos que mueren en un ponor 
y valles en saco que nacen en una surgencia. Las formas 
superficiales acompanantes son lapiaces libres y cubier- 
tos, dolinas de diversos tipos, uvalas y poljes. La rapida 
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y elevada infiltracidn del agua en el interior del macizo 
karstico desarrolla irn importantesistema de galerfas, pre- 
dominantemente horizontales, que encieraan una larga y 
compleja historia del desarrollo del karst tropical (Bar¬ 
bary et al ., 1991; Sweeting, 1995). Estas cavidades se ge- 
neran mas facilmente en (a zona de oscilacidn del nivel 
fieatico, que es donde se produce una mayor disolucion 
(Jennings, 1985). 

El karst conico se caractcriza por numerosas colinas 
cdnicas o hemiesfdricas (Fig. 6.17), separadas por depre- 
siones cerradas, denominadas cockpits en Jamaica (Swe¬ 
eting, 1958). En Java, la densidad de estas colinas es de 
30 conos/ km 2 (Lehmann, 1936). La altura de los conos 
fluctua en difeientes lugares del mundo y en Jamaica se 
encuentran los de mayor allitud con 100-130 m y hasta 
500 m de diametro (Day, 2004). Las laderas present an in- 
dinacioncs entre 40° y 60°. Los conos pueden ser simd- 
tricos o asimdtricQS, debido al control del buzamiento de 
las capas o a la fracturacion. Con frecuencia, las laderas 
pueden estar cubiertas de una costra caliza muy resisten- 
te, que alcanza potencias de 5 -10 m en Puerto Rico (Mon¬ 
roe, 1966 ). Se originan despuds de breves tormentas en 
las que el agua cargada de CQj disuelve, se evapora y pre- 
dpita CaC0 3 , sobre todo en las laderas orientadas a bar- 
lovento. La cumbre de los conos puede estar afectada por 
una depresidn alargada de hasta 100 m, denominada zan- 
j5n en Puerto Rico, que resulta de la disolucion y ensan- 
chamicnto de un piano de fisibilidad, por lo que se trata 
de un lapiaz estructural. 

Los cockpits son depresiones cerradas con forma es- 
Irellada, que se desarrollan al pie de los conos y estan se- 
parados unos de otros por collados. Esta moifologla se 
debe a los intensos aguaceros tropicales que abarrancan 
las laderas. Los trabajos sobre morfometrfa en el karst 06 - 
nico de Nueva Guinea parecen confirmar esta interpreta¬ 
tion (Williams, 1972). Este autor lo denomina karst 
poligonal, por los polfgonos resultantes de su analisis 
morfomdtrico. A veces, los cockpits se orientan segiin lf- 
neas de fracturacion. Cuando se produce la coalescencia 
de varios cockpits se genera un glade (Sweeting, 1958, 
1972), denominacion Jamaicana equivalente a la uvala de 
los karst de los climas templados. Estos glades pueden te- 
ner un fondo irregular, con pequenas cuencas. 

El origen del karst conico es problemalico y se admi- 
ten parcialmente las ideas de Lehmann (1936) desarro- 
lladas para el karst de Java (Fig. 6.50). Comienza por una 
arperficie aplanada que se abomba por actividad endd- 
gena. Esta variacidn del relieve produce un rejuveneci- 
miento del drenaje, que se manifiesta por una fuerte 
incision de los banancos en las calizas. La etapa poste¬ 
rior co ns isle en un desmembramiento con desarrollo de 
depresiones cerradas y generacion de los conos, debido a 
que la disoluddn quimica es mayor que la erosion fluvial. 
Esta hipdtesis es admitida fundamentalmente para las <rl- 
limas etapas de su evolucion. Es posible, como sehala 
Sweeting (1972), que un mejor conocimiento de las de¬ 


presiones debe proporcionar nuevos datos para intentar 
resolver la gdnesis del karst conico. 

El karst de torres, de 200 m de altura y 500 m de dia¬ 
metro (Day y Tang, 2004), tambidn se denomina karst de 
pinaculos y en las Grandes Antillas de habla hispana, 
karst de mogotes (Fig. 6.51) 0 de pepinos. Se desarrolla 
en el area del Caribe, Indonesia, Nueva Guinea y, sobre 
todo, en el sureste asiatico (Fig. 6.52), donde al sur de 
China y norte del Vietnan alcanza una extension de 
600.000 km 2 (Sweeting, 1972). El karst de tones esta 
constituido por colinas escarpadas, unas veces aisladas y 
otras agrupadas, que pueden superar los 300 m de altura. 
Las torres suelen estar rodeadas por un no, (ago o una lla- 
nura aluvial. 

Se reconocen dos tipos prindpales de karst de tones 
(Sweeting, 1972). El primero esta constituido por llanu- 
ras aluviales con calizas infrayacentes sobre las que des- 
tacan las tones carbonatadas (Fig. 6.53). En el otro tipo, 
las tones surgen de una llanura de rocas no calcareas, 
como granito en el centro de Jamaica (Sweeting, 1958, 
1972) y Malasia (Jennings, 1985). El karst de tones de 
Guilin (China) es el mas espectacular y se desarrolla so¬ 
bre una formacion de 2.600 m de calizas del Devdnico 
medio y superior y Carboru'fero superior (Sweeting, 
1995). Se distinguen dos variedades (Yuang, 1987): fen- 
gltng, que es el mas extenso y corresponde a torres ais¬ 
ladas de paredes abruptas, las cuales surgen de superficies 
calizas aplanadas cubiertas de aluviones cuaternarios. El 
fengcong esta constituido porun con junto de torres agru¬ 
padas, que se elevan sobre un basamento rocoso. La for¬ 
ma y el grade de inclinacion de las laderas dependen del 
tipo de caliza. En las calizas cristalinas se elaboran los pi- 
cos aislados escarpados y en las dolomfas las formas do- 
maticas. En el area de Guilin, el estudio estadfstico de las 
torres pone de manifiesto que su altura media es de 74 m 
y la densidad de 1,23-1,59 tones/km 2 . En zi fengcong las 



RGl>RA 6i50 EvcAucS6n dal k^rst oonioo an Goenoeng 
Sewoe, Java (Lahmann, 1936). 
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FIGURA 6-51 Mogotes eri el 
karst de Sierra de Jos Grganos, 
sierras mas occidentales de 
Cuba. La llanura forma parte del 
polje de Vinales. Foto J. L. Pena. 



FIGURA 6-52 Karst de tones. 
Mulu. Malasia. Foto F. Gutierrez 



FIGURA 6.53 Carte esquematioo del kar^; de tones del valle de Kinta, Malasia (Jennings, 1985). 
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£>rres se sittfan en zonas elevadas y la inclinacidn de las 
laderas fluctua entre 30° y 70° , segun el tipo de roca so- 
tre los que se elaboran. Entre los picos se localizan de- 
presiones de tamano diverso y algunas llegan a alcanzar 
varios kildmetros de largo; las laderas de estas depresio- 
nes son escarpadas y se interpretan como antiguos valles 
fluviales {Sweeting. 1995). 

En general, los distintos karsts de tones estan con- 
trolados por la fracturacidn, que afecta a estos monolitos 
desarrollando numerosos bogaz y corredores rnuy pro- 
fiindos (Fig. 6.54). Tambi&i se reconocen dolinas de 
paredes abruptas, debidas posiblemente a colapsos de ca- 
vidades. En la superficie de las tones tiene lugar la 
precipitacion de CaCO,, que genera costras calcareas, de 
1-2 m de potencia, de gran resistencia a la erosidn, que 
fiieron estudiadas por primera vez en Puerto Rico (Mon¬ 
roe, 1964b, 1966). Este dep6sito protege a las tones con¬ 
tra la corrosion karstica, por lo que la evolucion de la 
ladera es tnuy lenta y permite que perduren estas formas. 

En las tones, tipo fengling, se desanollan a su pie la- 
gos, zonas cenagosas y llanuras fluviales. El contacto con 



FlGURA 6.54 Caractenstieas morfologicas de las tones del 
larst de la Siena de los Orgaaos (Cuba), a: cueva actva al pie 
ds la tone; b: cuevas abandonadas COO espeleotemas; c: 
tactuias prafundas karstltlcadas; d: cuevas vadosas 
relacionadas con antiguos olveles de llaoura; e: fondo de valle 
duvlado;f: Cuevas fie^tlcas subfIuvlales; g: promontories 
talizos; b: bloques sueltos de caliza; i: superficie de la llaoura 
frecuentemente inundada; k: torre de caliza (Lehmann, 1955). 


la base de la tone se caracteriza por una gran actividad ge- 
omorfologica. Se reconocen acanaladuras horizontales, 
proximas al pie del escarpe, de dentos de metros de lon- 
gitud, que indican antiguos niveles lacustres o fluviales. En 
relacion con las acanaladuras se encuentran laderas extra- 
plomadas, que suelen colapsar. Pero el rasgo mas cotnun 
es la presenda de cavidades en el contado tone-llanura 
con surgendas de agua vadosa o freatica, que acelera la di- 
solucion de las calizas en esta zona y como respuesta las 
laderas se hacen mas escarpadas. Esta zona de zapamien- 
to basal puede en&lizarse con la erosion fluvial. Si cesa 
esta actividad disminuye el angulo del segmento basal de 
la ladera (Gerstenhauer, 1960) y la tone se degrada. 

En el karst de Guilin (sur de China) las cavidades se 
desanollan mas profusamente en las calizas cristalinas. 
Normalmente son galerias mas o men os horizontales con 
grandes camaras de colapso, que se disponen en ntimero 
diverso a diferentes alturas. Los tres primeros niveles de 
cavidades, situados a ± 0,7-15 y 25-35 m sobre el nivel 
del agua, se reconocen en toda la region de Guilin, pero 
se desanollan otros sistemas de galerias a 50,90, 150 e 
incluso 300 m. Las cavidades mas bajas son las mas re- 
cientes, mientras que las situadas a mayores alturas son 
de edad mas antigua. Esto indica que las tones han ido 
creciendo a medida que la llanura se ha rebajado fiinda- 
mentalmente por corrosion karstica. Se cree que la evo¬ 
lucion comienza en el Plioceno superior. Presentan 
restos humanos del Pleistoceno medio en la galerla de 90 
m {Gigantopilheats). Se dispone de numerosas datacio- 
nes de edades absolutas, realizadas basicamente por U/Th 
y |4 C. El estudio paleomagn^tico indica que los sedi- 
mentos de una cavidad tienen por lo menos 900.000 ahos 
(Sweeting, 1995). 

Las llanuras se originan por aplanamiento pordisolu- 
cion de las calizas bajo sedimentos aluviales o zonas 
lacustres o palustres. Esta superficie aplanada esta con- 
trolada por las oscilaciones del nivel freatico (Ford y Wi¬ 
lliams, 1989). Se equiparan a las llanuras marginales o de 
borde de los fondos de los poljes de las regiones templa- 
das. Para Thomas (1994b) y Twidale (2004) su evolucion 
es similar a la de una llanura grabada, en la que el reba- 
jamiento de la superficie de la llanura va acompahado par 
el crecimiento de la tone. 



Karst de evaporitas 


Los depositos de evaporitas se forman en mares, lagoons 
y lagos interiores, en los que la evaporacidn es superior 
ala esconentfa superficial y subterranea. Si se concentra 
la disolucion pueden precipitar en funcion de su produc- 
to de solubilidad y dar origen a las denominadas evapo¬ 


ritas, tales como yeso, anhidrita y halita (Klimchouk, 
2004b). El yeso y la anhidrita cubren grandes extensio- 
nes en Ucrania, Estados Unidos y Europa en diapiros, for- 
maciones estratificadas (karst interestratal, Ucrania) y 
bajo un manto de aluviones (karst cubierto, Zaragoza). El 
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karst de halita solo puede observarse en regiones de gran 
aridez por la perforation de diapiros salinos, como Mount 
Sedom, Mar Muerto (Israel). A partir de la ddcada de 
L970 se ha inerementado el estudio de los procesos kars- 
titos en evaporitas (Klimchouk, 2004b). La disolution cn 
agua de las evaporitas es mucho mas simple que los pro¬ 
cesos que disuelven los carbonatos y dependen de su co- 
eficiente de solubilidad, de la interfase entre fase sdlida 
y disolvente, del tiempo de oontacto y de la temperatura 
(Jakucs, 1977). 

Los principales factores que controlan los procesos de 
karstificacion de evaporitas aparecen reflejados en Gu- 
tic r it z y Gutierrez (1998), Klimchouk (2000b), Jeschke 
et al. (2001) y Gutierrez et al, (2008): (1) composition de 
las evaporitas y de los acufferos adyacentes (litologi'a y 
tnineralogta). (2) Estructura y textura de las rocas solu¬ 
bles y los acufferos adyacentes. (3) Cantidad de agua flu- 
yente en contacto con las evaporitas y sus propiedades 
fisico-qufmicas (induyendo fndice de saturation y tem¬ 
peratura). (4) Regimen del flujo y condiciones del agua 
subterranea (laminar o turbulento, treatico o vadoso). (5) 
Vhriaciones del nivel frcatico (o nivel piezoirfetrico). 

6.10.1 Disoiucion de las evaporitas 

La solubilidad de la halita (NaCl) es muy alta y depende 
muy poco de la temperatura y su solubilidad es 6,7 ■ 10“' 
mmol ■ cm -2 -s _l (Alkattan et al., 1997). La evaporita mas 
fiecuente es el yeso (CaS0 4 ■ 2H,0) que se disuelve ra- 
pidamente a velocidades entre 1,5 ■ 10 -5 y 5 ■ 10 -5 mmol 
■ cm' 2 ■ s' 1 (Navas, 1990), mientras que el valor de la an- 
hidrita (CaSOj es 6 ■ 10 -e mmol ■ cm -2 ■ s -1 . Si la anhi¬ 
drita se pone en contacto con agua se unen dos moldculas 
de agua a la red cristalina para formar yeso. El proceso 
trae consigo un incremento de volumen de 1.557 veces 
(Biese, 1931). Este aumento trae como oonsecuencia que 
se deforme intensamente la estructura de las rocas, ple- 
gandolas y fracturandolas. Las curvas de disolucidn del 
yeso y de la anhidrita en funcidn de la temperatura son de 
tipo campaniforme, con un maximo de disoludon para el 
yeso de 40 °C y, a 58 °C a l atm, el yeso pierde su agua 
de cristalizacion hasta que se transforma en anhidrita 
(Blount y Dickson, 1973). La halita incrementa su solu¬ 
bilidad con la temperatura y el efecto del ion comun dis- 
minuye su solubilidad (Frumkin, 2000a). 

6.10.2 Modelado karstico 
desarrollado en evaporitas 

Los depositos de evaporitas se forman en mares, lagones 
y los lagos endorreicos cuando el agua se evapora y pre- 
cipitan las sales en funci6n de su producto de solubilidad. 
Las evaporitas mas frecuentes son yesos, anhidrita y ha¬ 
lita y otras sales que a veces le aoompahan. La halita es 


diffcil que aflore a causa de su elevada solubilidad y solo 
se puede encontrar en ambientes de gran aridez. Aflora en 
regiones como el Valle de la Muerte, Mar Muerto, en 
Qinghai (plateau del Tibet) y en las islas canadienses del 
Alto Artico (Ford y Williams, 1989), o en minerfa de sa¬ 
les a cielo abierto. La sal en estos medios aridos forma la- 
pi aces, dolinas, simas y cavidades endokarsticas. 

El ejemplo mejor estudiado de disolucion de sales es 
el Mount Sedom, en las proximidades del Mar Muerto, en 
donde se registra una precipitacion de unos 50 mm/ano 
(Frumkin, 1994,2004; Frumkin y Ford, 1995). Las sales 
forman parte de un diapiro alargado (11 por l ,5 km), que 
esta. constituido por sales del Cenozoioo Superior y cre- 
ce a una velocidad de 6-7 mm (Frumkin, 2000a). Al aflo- 
rarse produce la disoluci6n de los cloruros quedando una 
montana tabular de 50 m de potencia constituida por an¬ 
hidrita, dolomita y sedimentos clasticos con ndcfeo do- 
minante de sales cloruradas (Frumkin, 2000a). En la 
superficie de la montera se desarrollan dolinas de colap- 
so y simas, algunas conectadas con una importante red de 
galerfas subterraneas (Fig. 6.55). Los colapsos en sal y 
yeso son comparables con los de las calizas, pero se de- 



FIGLRA 6.55 Entrada en una cavidad del karst de halita 
donde se obseivan colapsos y bloques en el fondo. Mount 
Sedom. Mar Muerto. Israel. 
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sairollan con menor resistcncia mccanica. Los conductor 
de brechas {heccia pipes) se relacionan con estructuras 
iclacionadas con disolucion profunda (Waltham, 1989; 
Waltham et at, 2005). Las cavidades son holocenas 
(Frumkin et al, 1991) mientras que las mas antiguas se 
han destrui'do paulatinamenle por disolucion y colapso- 


La red de cavidades alcanza 90 km (Frumkin, 2000b). 
Los cloruros aflorantes presentan espectaculares lapiaces, 
a veces cubieitos por polvo desdrtico. 

En el diapiro salino de Caidona (noroeste Espaha) 
tambidn se desairollan espldndidos lapiaces (Fig. 6.56). 
El diapiro es el mayor afloramiento de sal de Europa oc- 


FICL RA 6.56 Ftillenkarren en 
halita, con finas inteicalaciones 
de aicillas. Explotaciones Salinas 
de Cardona, Catalans, Espaha. 
Fbto F. Gutierrez. 
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FIGURA 6.57 Esqueme geornorfologico del Rocher de Djelfa (Argelra). 
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cidental y tiene una superficie de 0,9 km 2 . Las rocas sali- 
nas estan atravesadas por el meandro del Rio Cardener. Tie- 
nen un buen desarrollo endokarstico y la cueva mas 
conocida es la Forat Micd, descubierta en 1967, que tiene 
600 m de larga (Cardona, 1989-90; Cardona y Viver, 2002; 
Gutierrez et at., 2004,2008). Lucha et at. (2008b), basado 
en un inventario de 178 dolinas, estima que la probabilidad 
mini ma de generation es de 4,7-8 dolinas/ktrr ano. 

El domo de sal de Djelfa (Argelia) (Fig. 6.57) se en- 
cuentra en una zona arida, en una plataforma alrededor de 
l.000 m y presenta numerosos campos de dolinas en pozo 
de elevada densidad y surge ncias proxitnas al contacto de 
las sales con la roca encajante (Salomon, 2000). 

Los espeleotemas de evaporitas estan controlados por 
la evaporacion. Los espeleotemas de halita son mucho 
menos abundantes que los de sulfatos (Forti y Hill, 2004). 
Los espeleotemas de evaporitas tienen casi las mismas 


formas que los espeleotemas de calcita, pero por lo ge¬ 
neral su estructura es fibrosa o filamentosa. En los espe¬ 
leotemas de evaporitas las estalactitas se desvfan hacia la 
corriente de aire, donde tiene lugar la maxima evapora¬ 
cion (Frumkin y Forti, 1997). 

El karst aflorante y el karst cubierto en yeso tienen 
formas similares a las de las rocas carbonatadas (Wal¬ 
tham et al., 2005). Los afloramientos de yeso (Fig. 6.5 8) 
solo perduran en climas aridos y el sistema fluvial esta 
formado por valles de fondo piano secos. Los lapiaces 
desarrollados sobre los yesos son del tipo en regueros {ri- 
Uenkarren) y en escudilla ( kmtpkarren) (Fig. 6.59), aun- 
que tambi^n se encuentran kamenitzas y klufkarren 
(White, 1988; Macalusoy Sauro, 1996). 

El tamaho de las dolinas de disolucion en yeso fluctda 
entre mas de 100 m de diametro y unos pocos metros de 
profundidad (Sauro, 1996), formando depresiones cerra- 



FIGLRA fi.58 Yesos miocenos 
alio rentes afectados por una red 
de fractuiacidn. Proximidades de 
Calatayud, provincia de 
Zaragoza. Fosa de CaJatayud, 
Cordillera Iberica (Espana). 



FlGURA 6.5S Rillenkairen y 
knupkarren en un nddulo 
secundaria de yeso alabastrine. 
Bujaraloz, provincia de Zaragoza. 
Depresidn del Ebio (Espana), 
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das de subsidencia (dolina de substrato soluble por fle¬ 
xion). En los extensos afloramientos de yeso miocenos de 
los alrededotes de Zaragoza son muy escasas las dolinas; 
por el contrario, si los yesos estan cubiertos por material 
aluvial en pequenos valles o en la llanura de inundacion 
del no Ebro, la karst ificacion subyacente adquiere una sin¬ 
gular importance con el desarrollo de dolinas por proce- 
sos de flexidn, sufosion y colapso (Fig. 6.60). Las dolinas 
de colapso son muy frecuentes en la Depresion del Ebro 
(Gutierrez y Gutidrrez, 1998), pero al sureste de Calata- 
yud se desarrollan dos enormes dolinas de 4,4 y 12 km' 
en las que subsidieron 200 m de cubierta miocena (Gu¬ 
tierrez, 1996). 

La disolucion del substrato evaporftico bajo los alu- 
viones del no Jalon, en Calatayud, y de los rfos Ebro y 
Gallego genera una importante subsidencia en los alu- 


viones a lo largo del Cuaternario, alcanzandose potencias 
en los depositor de terraza de mas de 100 m, en los que 
se pueden reconocer importantes discordancias angulares 
(Fig. 6.61) (Gutierrez y Gutierrez, 1998; Benito et al., 
1998a, 2000; Gutierrez et al., 2001,2008; Guerrero et al., 
2004, 2006). Tambidn al atravesar el no Noguera-Riba- 
gorzana los yesos del Anticlinal de Barbastro-Balaguer, 
las terrazas sufren un engrosamiento de hasta 110 m (Lu- 
cha et al., 2008). 

Son frecuentes las dolinas de colapso en el karst in- 
terestratal de Ukrania (Fig. 6.62). En la cuenca del no 
Iren (Pre-Urales, Rusia) se tiene un ejemplo ti'pico de un 
modelado karstico interestratal con una cobertera delga- 
da y permeable (Fig. 6.63). Las dolinas han evoluciona- 
do por diferentes mecanismos: como una cavidad simple 
de hundimiento; como estructuras en artesa verticales 


FIG UR A 6.60 Dolina de 
cobertera por colapso, que da 
entrada a una cavidad. Se forma 
sbie linos yesfferos 
oompactados proximosa la 
aiperficie. La Puebla de Alfind£n, 
provincia de Zaragoza. Depresion 
del Ebro (Espana). 



F1GURA 6,61 Ciscordancia 
aluvial dentro del conjunto de 
duviones engrosados por 
ajbsidencia del Rfo Jaldn. 
Calatayud, provincia de Zaragoza 
(Espafia). 
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FIG UR A 6.62 Dolina de 
oolapso an el karst interestfatal 
dfi yfiso& miocenos. Oolapso de 
Daakijtsy. Ukrania. 



F1GURA 6.63 Paisaje tfpioo de tin 3rea karstica eri yesos 
an la cuenca del rio lien, Pre-Urales, Rusia (KEmctiouky 
Andrejchuk, 1996a). 


(vertical through structures) y otras producidas por su- 
fosion. Las dolinas mas antiguas estan fosilizadas y es- 
tabilizadas. Algunas dolinas se reactivan y se generan 
nucvas formas, frecuentemente superpuestas a otras mas 
antiguas. Los campos de dolinas resultantes son poli- 
gjndticos y Megan a ser muy oomplejos. Las dolinas 
pueden Uegar a cubrir el 30% del area (Klimchouk y An- 
drejchuk, 1996a). 

El karst interestratal de Sorbas (provincia de Almerfa, 
Espana) se local iza en una cuenca intermontana de las 
Cordilleras Bdticas y esta constituido por una secuencia 
de yesos y margas del Mesiniense. La precipitaci6n es 


menor de 250 mm y la temperatura media anual es de 
18°C. En un area do 10 km 2 se localizan casi 100 dolinas 
(Calaforra y Pulido-Bosch, 1996,1997; Calaforra, 1998). 
En la zona de Ripon, North Yorkshire, Inglaterra, en una 
pequeha area de 6 km 2 , se desarrollan en un karst inte¬ 
restratal en materials del Pdrmico, dolinas de hasta 80 m 
de diametro y 30 m de profundidad, generadas por co- 
lapso a partir de un si sterna de cavidades en yeso {Coo¬ 
per, 1988; Cooper, 1995). 

Las cavidades karsticas en yeso se desarrollan en 
formaciones de diferentes edades de distintas partes del 
mundo {Klimchouk, 2000b). La cindtica de las reaccio- 
nes es la principal diferencia de los procesos de disolu- 
d6n de carbonatos y evaporitas. La disolucion de los 
yesos esta controlada fundamentalmente por la difusidn 
a travds del Ifmite de la capa. Las cuevas se forman uni- 
camente cuando los gradientes son muy altos, los en- 
sanchamientos son grandes y/o cuando se producen 
circunstancias de rotura {Klimchouk, 2004c). En oondi- 
ciones freaticas no confmadas, las cuevas se desarrollan 
cuando las anchuras iniciales de las trayectorias de los 
flujos son los suficientemente grandes para permitir la 
rotura, bajo un gradiente hidraulioo determinado. Las 
condiciones freaticas artesianas son desfavorables en 
general para la espeleogdnesis e incluso mas para el 
yeso. 

El mas oonocido y extenso sistema de cavidades en 
yeso se encuentra en Ukrania, con once cavidades que su- 
peran los 2 km. La mayoria de ellas localizadas al norte 
del rfo Dniester. Algunas de las cuevas se hideron aoee- 
sibles a partir de cameras de yeso. Las cuevas de la region 
son autdntioos laberintos desarrollados a lo largo de fisu- 
ras muy verticales que conectan con extensas redes si- 
tuadas a diferentes alturas. Alcanzan una densidad media 
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de 164 kin/ktrr, cuya relacion correspond® a l cociente de 
las longitudes de las cavidades dentro de un area deter- 
minada. La Optimitichescaja Cave es la mas larga del 
mundo en yeso (Fig. 6.64) y la segunda del mundo en 
mdo el karst (Klimchouk, 2005). 

Los espeleotemas de yeso presentan claras difc- 
iencias morfologicas con los de calqita, a causa de que 
su mecanismo gen^tioo es distinto e implies una sobre- 
saturacion debida a evaporation. Las estalactitas de yeso 
se presentan contoisionadas y ramificadas. En 6stas, los 
espeleotemas se desvfan con la piesencia de vientos 
constantes (Forti, 1996). Los espeleotemas de yeso y 
otros minerales de sulfato presentan una gran variedad 
de formas, dependiendo de la veloddad de crecimiento 
y area fuente de agua. White (2005) diferencia: 1) cris- 
tales en bloques (hulk) (yeso del suelo, dentado y acicu- 
lar); 2) costras yesfferas (granulares y fibrosas); 3) yeso 
fibre so (floies de yeso, cabello de angel y algodon de 
cavidad). Las estalactitas, en las cavidades italianas, 
son frecuentes, pero no as! las estalagmitas. En areas 
aridas, las estalagmitas son mas frecuentes que las esta¬ 
lactitas (Calaforra et al., 1992). Como la evaporacion 
es el mecanismo dominante en las cavidades yeslfe- 
ras, muchos tipos de espeleotemas de las cuevas en ca- 
liza, oomo las exc6ntricas, no se encuentran en el endo- 
karst de yesos. El clima tiene una influencia casi 
dominante en el desarrollo de los depositos qufmicos 
en ambientes yesfferos y tambten en su preservacidn 
(Forti, 1996). 



F1GURA 6.64 Mapa de las cavidades de Optimistychaa 
(Ukrania) desarrollada en yesos. Es el endokaist en yeso mas 
largo del mundo (Speleological Club of Aviv, en Klimchouk, 2005). 


6.11 


Riesgos karsticos, aplicaciones y usos 


En las (iltimas d^cadas se ha potenciado el estudio de las 
aplicaciones del karst (LaMoreaux et at., 1997; Duran, 
1988,2002; Duran y Burillo, 1989). Cuando los procesos 
karsticos inciden en el hombre y sus actividades se pue- 
den producir p^rdidas humanas y materiales. En estas dr- 
cunstandas nos encontramos con los riesgos karsticos 
como, por ejemplo, la pddida de ovejas y vacas en las si- 
mas de los Pirineos; la inundadon de los tenenos agri- 
colas en los poljes y las p^rdidas importantes de agua en 
las presas o vasos de las mismas. En el Este de los Esta- 
dos Unidos se ban produddo desde 1950 mas de 6.500 
dolinas (Newton, 1986). 

La extension de las areas de rocas karstificables en el 
mundo es de aproximadamente el 12 % (Ford y Williams, 
1989). De aid la importanda de su estudio. Para analizar 
bs riesgos karsticos es necesario identificar, investigar, 
[rededr y mitigar (Gutierrez et al ., 2008). A estas labo- 
ies hay que anadir las entrevistas con personas del lugar. 


que nos pueden dar datos para la estimacion de la proba- 
bilidad (Benito y Gutidrrez, 1988). 

La karstificaddn afecta a la construccion en nume- 
rosos lugares del mundo. En terrenos carbonatados de 
ttennsylvania (Foose, 1953), de Alabama (Powell y La- 
moreaux, 1969), y sobre todo en Florida (Sinclair, 1982; 
entie otros) se han produddo numerosas dolinas de sub¬ 
sidence. La mayoria de ellas como consecuencia de la 
extraccion de agua. En un inventario de dolinas, llevado 
acabo por Williams y Vineyard (1976), concluyen que la 
mitad de las dolinas se han inducido por la actividad hu- 
mana. Las pequehas dolinas por oolapso y las de mayor 
tamaho por subsidencia pueden producir grandes perjui- 
dos a la propiedad (White, 1988). Cuando es relativa- 
mente potente el material no soluble, que yace sobre 
calizas o evaporitas cerca de la superficie, con frecuencia 
no suele soportar nuevas cargas debidas a la construccion. 
En este caso, es preciso Uevara cabo qimentaciones pro- 
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FIG L'RA 6.65 Distribucion 
de los da nos por subsidencia 
en edificios de Calatayud, 
Esparia, debido a disolucibn 
ydolinas del yeso 
infrayacente (Gutierrez y 
Cooper, 2002). 


fundas sobre la roca competent* (piiotajes, driller piers ) 
(Waltham et at ., 2005). Tambi&i puede llegar a utilizar- 
se el micropilotaje (Sowers, 1996). Si se origina subita- 
tnente una dolina de colapso puede producir la rotura de 
las tuberfas de gas y agua y dahar seriamente a las con- 
duociones electricas, agrietar el edificio o incluso hun- 
dirlo (Friend, 2002). 

Los daiios a la construction, a causa de la disolucion 
de las evaporitas, son muy importantes, como los acaeci- 
dos en Ripon, North Yorkshire, en algunas casas de esta 
poblacion (Cooper, 1988,1995,1998; Coopery Waltham, 
1999). En Calatayud, Zaragoza (Espaha), la poblacion se 
asienta sobre un abanico constitutido fundamentalmente 
por partfculas de yeso (Gutidrrez, 1998) y la disolucion 
del tnismo produce basculamientos de los edificios (Fig. 
6.65). Las iglesias antiguas apaiecen agrietadas y, otras 
veces, inclinadas (Fig. 6.66). Recientemente, el 10 de no- 
viembre de 2003 se produjo una dolina por colapso, a la 
entrada de un edificio que afectd intensamente a la ci- 
mentacion del mismo (Fig. 6.67). Las viviendas ftieron 
desalojadas y aproximadamente un ano despufe el edifi¬ 
cio fue dcrruido. En el pueblo de Orihuela del Tremedal, 
pro vine ia de Teruel (Espana), se ha producido un inten¬ 
se agrietamiento en numerosas viviendas, que han teni- 
do que ser derribadas. La causa del riesgo karstico se debe 
a disolucion de las evaporitas del Keuper, que en su sub- 
sidencia produce la rotura de la red de abastecimiento de 
aguas, alimentando el proceso de disolucion. Tambidn la 
karstificacion en evaporitas ha producido el agrietamien¬ 
to de las casas del pueblo de nueva creacion de Puilatos, 
Zaragoza (Espaha). Estas casas nunca fueron habitadas y 



F1GLRA 6.66 Torre inclinada. San Pedro de los Francos. 
Calatayud, Zaragoza (Espana), 
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FIG UR A 6.67 Edificio de viviendas (“Casa Azul») y la 
dblina formada, a la entrada de la casa, el 10 de noviembre de 
2003. Posterior me ale el edificio fue derTuido. Foto F. Gutierrez. 


el pueblo se demolio totalmente. Mas dolorosa fue la per- 
dida de 34 personas por colapsos subitos en el karst de 
dolomfas de Far West Rand de Sudafrica (Bezuidenhout 
y Enslin, 1970). 

Los subitos colapsos pueden producirse instantanea- 
mente, como el caso de Pedreguer (provincia de Alican¬ 
te) que en la noche de 2 de agosto de 1982 se generd en 
un campo de naranjos un hundimiento de 73 m de pro- 
fundidad y parece ser que la causa desencadenante ha 
sido la extraccidn de agua (Garay, 1986). Tambidn el 17 
de enero de 1984 se genero un hundimiento instantaneo 
en el cauce del Rio Piedra, cuyas aguas alimentan las nu- 
merosas cascadas del Parque Natural del Monasterio de 
Piedra. Como oonsecuencia del colapso, las cascadas de- 
jaron de verier agua, a la pisdfactonfa no llegaba agua, 
al igual que al pueblo de Nudvalos (provincia de Zara¬ 
goza). 

Las obras lineales (carreteras, ferrocar riles, canalcs 
de riego) se ven afectadas con frecuencia al atravesar 
zonas de rocas solubles (Fig. 6.68). El riesgo es mucho 
mayor cuando se trata de evaporilas, ya que la disolucion 
es mas rapida (Benson y Kaufmann, 2001). La Autovfa 
A-68, Zaragoza-Logrono, en las afueras de Zaragoza, esta 
afectada por una subsidencia ductil, que produce asenta- 
miento de la carretera y de las factories prdximas, debi- 
do a la disolucion de las evaporitas infrayacentes a las 
gravas tluviales de la llanura de inundacion del no Ebro 
(Fig. 6.70). Esta subsidencia activa ha dado lugar a un 
cono deprimido, que periodicamente se rellena con aglo- 
merado asfaltico (Fig. 6.71). En marzo de 2003, en el area 
de Pina de Ebro, la via del ferrocarril de Alta Veloddad 
de Zaragoza-Barcelona fue afectada por una dolina de co- 


FIGURA 6.68 Dolina de 
colapso en los margenes de la 
Autovfa A-68 de Zaragoza- 
Logrono. Foto F. Gutierrez. 
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FIGURA G.G9 Garnetera intensamente afectada por la 
i^pida disol jcidn de las sales domiadas del Diapira de 
Gardena, Barcelona (Esparza). 


lapso de varios metros de profundi dad, que dejo al aire las 
vfas del ferrocarril, asentadas sobre el balasto y gravas de 
terraza con yesos infrayacentes kaistificables (Guerrero et 
al, 2004). La disolucion de las sales clomradas de Car¬ 
dona (Barcelona) da lugar a numerosos hundimientos y 
flex tones que afectan e spectacular me me a las caneteras 
(Fig. 6.69) (Luclia, 2008). Ya hemos visto que la presen- 
cia de hueoos es el riesgo mas sobresaliente en los traba- 
jos de oonstmecion de carreteras y se puede deducir en 
parte por cartograffa geologica, ayudada por mgtodos 
geoffsicos (el^ctrioos, radar, sfsmioos, tomogiaffa y mi- 
crograviinetrta). En un tramo de 50 kms de autopista, que 
atraviesa la regidn del karst clasico de Eslovenia, fueron 
expuestas 300 cuevas (Knez y Slabe, 2004). 

El Canal de la Violada, que forma parte de una im- 
portante red de irrigacion en la Depresion del Ebro, fue 
afectado en 1954 por la generacion de un colapso, de 25 
m de diametro (Riba y Llamas, 1962). Los canales no re¬ 
vest idos oomo el Canal Imperial de Aragon, suministran 
agua a los yesos infrayacentes, activando el proceso de 
karstificacion y la generacion de dolinas. Estas circuns- 
tancias se ponen de manifiesto en la relacidn existente en- 
tre la densidad de dolinas y su proximidad a la red de 
acequias en el area de Villamayor (Zaragoza). La maxi¬ 
ma concentraeion de dolinas se localiza cerca de las ace¬ 
quias y especialmente en su confluencia (Fig. 6.72) 
(Benito y Gutierrez, 1988). 

Las grandes pres a s se construyen para mitigar par- 
cialmenle las inundaciones, generar energt'a hidroel&tri- 
ca, suministro de agua a poblaciones, riegos y tambten 
para iecreo (Milanovic, 2004). Las presas se construyen 
en angosturas y su construccidn puede ser de hormigdn 



FIGURA 6.70 Flexion 
originada por subsidencia 
karstica de los yesos 
infrayacentes a las gravas 
fluviales. Ala izquieida, 

Autovi'a A-63. Zaragoza-Lograno. 
Foto F. Gutierrez. 
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F1CUEA6.71 Gonods 
ajbadencia que afecta a la 
Auto via A-68, Zaragoza- 
Logrofk), y a una factoria. 
Este go no se ha rellenado 
con varies metros de 
aglomerado asfaltico. La 
ajbsidenGia calculada os 
de 25 cnVaho (Gonzalez, 
1970, on Benito y 
Gutierrez, 1989). 
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FIG UR A 6-72 (a) Rolacidn 
entre la densidad de dolinas 
y la red de acequias no 
levestidas. (b) Relacion entre 
la densidad de dolinas y $u 
dstanda a la acequia mas 
pitixima. N: nurnero de 
dolinas. S unidadde 
superficie. EL: suma de las 
dstancias de las dolinas por 
unidad de $upeifiGie s 
respecto a la acequia mas 
oeioana (Benito y Gutierrez, 
1988). 



o de tierra. Cuando se llena el vaso aumenta la presion 
hidrostalica y el nuevo nivel fieatico se localiza en las pa- 
redes del valle. El principal problema karstioo es la exis¬ 
tence de cavidades, por las que se puede evacuar el agua 
tanto por la cerrada ooino por el fondo y paredes del vaso. 
En los casos de fuga de agua se suele proceder a inyec- 
lar IccLadas de cemento a travds de sondeos (Bruce, 
2003), aunque la solucion es muy costosa. La presa de 
Monlejaque, Sierra de Libar (Malaga), xealizada en la d£- 
cada de 1920 en terrenos karst icos calizos, nunca retuvo 
agua (Fig. 6.73), ya que estaba situada en el area del Hun- 
didero, donde se pierden las aguas en un valle ciego y 
brotan en la cueva del Gato (Fig. 6.39), formando el sis- 
fema Hundidero-Gato. En el karst de evaporitas los pro- 
02 sos de disolucion se incrementan considerablcmcntc y 
bs problemas que suigen son mucho mas diffeiles de 
afrontar (James, 1992). 


Desgraciadamente, en areas habitadas, muchas dolinas 
se utilizan como vertederos (Fig. 6.74) y pueden conta- 
minar las aguas karsticas y llegar a producir la polucion 
qufmica y/o biologica de ias aguas. Los acufferos karsti- 
cos poseen una gran transmisividad (Paukstys y Narbu- 
tas, 1996). Esta polucion puede ser por fertilizantes, 
petroleo y sustandas radioactivas (Klimchouk y Andrej- 
chuk, 1996b). Debido a la complejidad de los sistemas 
karsticos, es pieocupante la investigacion de lugaies para 
residues. Las regiones con evaporitas son particularmen- 
te desfavorables (Ford y Williams, 1989,2007). 

Los terrenos karsticos activos son buenos reservorios 
de agua y la explotacion de las aguas puede piesentar 
riesgos importantes, que se manifiestan por subsidencia 
ductil o fragil. Las dolinas estan conectadas con acuffe¬ 
ros karsticos de alta transmisividad y los sistemas de ca¬ 
vidades dan lugar a represamientos de agua (Milanovic, 


224 Geomorfolngia 




























FlGURA €.73 Presa en arco 
de Montejaque, que nunca retuvo 
agua, Sierra de Ubar, pravincia 
de M&laga. Espana. 



FlGURA €.74 Vertedero en 
ana dolina en embudo, 
desarrollada en yesos 
oligocenos. Alcampel, pravincia 
de L6iida (Espana). 


2000; Johnson, 2008; Gutierrez et al., 2008). En algunos 
lugares, puede afectar a la seguridad de estructuras sen- 
sibles, tales como repositories de lesiduos radiactivos en 
New Mexico (LaMoreaux et al., 1997; Hill, 2003). Los 
acuiferos karsticos constituyen una importante neserva de 
agua mineral en Estados Unidos y se consumieron en 
1885 25 millones de m 3 de agua por dTa (Peck et al ., 
1988). 

La agricultura (Gams & al., 1993) se puede verafec- 
tada por la generacion de dolinas de cobertera por colap- 
so, como ocurre constantemente en el karst activo en 
yesos de los eampos de cultivo de Villamayor. Los agri- 
cultores conocen perfectamente que despu6s de grandes 
torment as se forman dolinas en pozo de hasta 15 m de 
diametro y mas de 10 de profundidad que producen un 
fuerte estruendo y, en ocasiones, lanzan partfculas al ex¬ 
terior. Con posterioridad las dolinas se rellenan rapida- 
mente con material no soluble. En otros casos, las dolinas 


se producen como consecuencia del riego (Benito y 
Gutierrez, 1988). La utilizacion de fertilizantes es una 
practica normal en las labores agrfcolas y como conse¬ 
cuencia, pueden polucionar acufferos karsticos. Los pol- 
jes son areas planas en las que se situa una intensa 
agricultura. Pero los poljes pueden inundarse periodica- 
mente, como el polje de Zafarraya (Fig. 6.29), y produ¬ 
cen dahos ineparables en la agricultura. Un problema 
similar suigio en la inundacion del polje tectonico de Ce- 
tinje, Montenegro (Bonacci y Zivaljevic, 1993). La kars- 
tificacion se produce en calizas dolomfticas y dolomfas 
del Triasico superior. Las precipitaciones del area fluc- 
tiian entre 2.300 y 5.000 mm, la media es de 3.500 mm, 
la mas alta de Europa. La intensa karstificacion ha des- 
truido la red fluvial superficial, de tal forma que el pol¬ 
je se alimenta de aguas subterraneas. El polje de Cetinje 
y la ciudad de Cetinje, situada en un hum , fueron inun¬ 
dados en el periodo de 16-20 de febreio de 1986. Los po- 


Capftulo € • Ceomorfdogia Karstica 225 












nors sc convirtieron en estavelles y los danos fueron im- 
portantes en el patrimonio existente en las partes bajas de 
la ciudad y tambi^n en la agriculture. Para paliar la in- 
undatidn de los poljes se perforen galerias de evacuacion 
ose crean exutorios artificiales (Nicod, 1972). 

Antes de la d^cada de 1940, los sondeos por rotacion 
de petroleo utilizaban agua en la perforation, pero esta di¬ 
sol via las rocas solubles. Con posterioridad, las compa- 
raas perforadoras utilizan un fluido que no disuelve la sal 
{Johnson, 2005). La elevada porosidad del karst se con- 
sidera en la actualidad que juega un importante papel en 
la emigration de hidrocarbuios y en su almacenamiento 
(Lowe, 2000). 

El agua subterranea en algunos casos puede introdu- 
cir problemas tanto en la minerla subterranea como en 
la de cielo abierto y estas dificultadcs afectan al desa- 
n-ollo de la explotacion. For ello, es preciso efectuar un 
estudio hidrogeologico para controlar el papel del agua 
(Fernandez-Rubio, 1976, 1989; Fernandez-Rubio y Be- 
navente, 1984). En el karst la minerfa puede desarrollar- 
se en rocas carbonatadas o en evaporitas (Klimchouk y 
Andrejchuk, 1996b). En Sierra Menera (Ternel y Guada¬ 
lajara), los minerales de oxihidroxidos de hierro, objeto 
de explotacion, se han originado en un karst interestratal 
por karstificacion de los carbonates mixtos de hierro y 
magnesio, en los que el residue constituye la minerali¬ 
zation (Fernandez-Nieto & al., 1981) (Fig. 5.52). Son 
muy numerosos los ejemplos en los que la karstificacion 
juega un papel relevante en las mineralizaciones metali- 
cas (Lowe, 2000). Las minas de yeso y cloruros se ex- 
plotan en galerias subtenaneas o en canteras (cortas) y 
producen impacts si la ex trace i6n esta por encima de la 
zona saturada. Sin embargo, si tambidn se extrae agua, el 
impacto es mucho mas complejo e importante, tal como 


ocurre en Ukrania occidental (Klimchouk y Andrejchuk, 
1996b). Estos autores indican que se han producido 
inundaciones en la region de Tamansky (Rusia). Tambicn 
son frecuentes los colapsos en las explotaciones subte- 
rraneas de evaporitas. Otra forma de explotar las sales 
consiste en introducir, mediante sondeos, agua hasta la 
sal, para convertirla en salmuera y bombearla. Esta prac- 
tica trae consigo la generation de numerosas dolinas por 
subsidencia y danos en las casas de Cabezon de la Sal 
(provintia de Burgos). 

Cuando se ha explotado mineral de hierro, originado 
por la karstificacion de carbonates infrayacentes, como es 
el caso de las dolomfas del Ashgiliense de Sierra Mene¬ 
ra, las dolomfas cambricas de Cerro del Hierro (provin¬ 
tia de Sevilla), las dolomfas del Aptense de Cabarceno 
(Cantabria), se produce por exhumation (explotacion) el 
afioramiento de contacted karsticos inegulares, con fre- 
cuencia de formas aciculares (Fig. 6.75), similares a las 
agujas del karst exhumado de Yunan (China). En la ac¬ 
tualidad estas minas abandonadas de Cabarceno se han 
convertido en un parque zoologico, aprovechando las irre- 
gularidades del paisaje y las bellas agujas desarrolladas. 

El ho mb re y las grutas han constitutido una cons¬ 
tant union a lo largo de la historia (Hoyos y Jorda, 1989). 
Este vinculo lo atestigua el hallazgo de restos humanos 
en el relleno de las cavidades. El ejemplo mas importan¬ 
te lotenemos en las excavaciones paleoantropoldgicas de 
Atapuerca, provincia de Burgos, Espaha (Fig. 6.76) 
(Bahn, 2004). La edad de los homfnidos y artefactos de 
Atapuerca TD6 es del Pleistoceno inferior. Este nivel 
(TD6) esta por debajo del Ifmite Mayutama-Brunhes, 
unos 780.000 anos (Par£s y Perez-Gonzalez, 1995; Car- 
bonell & al., 1995). El hombre no ha hecho mas que se- 
guir el ejemplo de los animates y cada vez que las 


FIGL'RA 6.75 Morfologfa de 
agujas kArsticas en dolomias del 
Aptense. Estas formas son el 
mntacto entre las rocas 
carbonatadas karstificadas y 
ex hu mad as por la explotacidn de 
onihidrdxidos de hierro. 
Cabarceno, Cantabria (Espafia). 
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FIG URA 6.76 Excavaciones paleoantropoldgicas en el karst 
bail en calizas cretacicas. Relleno de la Gian Dolina (TD) 
(Atapueitra, Burgos, Espana). 


oondiciones eran mas rigurosas se refugiaba en las cue¬ 
vas (Nicod, 1972; Trombe, 1974). Atestiguan este bino- 
mio la profusion de pinturas {Altamira, Cantabria) y 
grabados, as! como el establecimiento de cultos religio- 
sos en las eavidades (Languedoc, Creta, Bah/a-Brasil, Ca- 
cahuamilpa-M6jico, sureste asiarico, etc.). Tambten se 
ban utilizado las cuevas con fines defensives (cuevas me- 
dievales de centroeuropa) {Gillieson, 1996). 

El turismo de las eavidades se caracteriza por su di- 
versidad: observaciones de pinturas y grabados, espeleo- 
logia deportiva, explotacidn turfstica de eavidades (en 
Espana: Nerja, Aracena, Arta, Drach, etc.) (Lopez-Mar- 
tfnez y Duran, 1989; Rivas et al., 2004). Con ocasion de 
la eelebracion del IV Congreso Internacional de Espele- 
dogfa se eelebrri la sesidn inaugural en la Cueva Postoj- 
na en (1965). Tambidn, con motivo de la celebracion del 
Symposium de la Asodadon Internacional de Volcanolo- 


gfa y de Qufmica del Interior de Tierra (Islas Canarias, 
1968), tuvo lugar en Lanzarote una sesion cientffica en 
una cavidad de tubos lavicos (hameo), pnesidida por Ber¬ 
nard Geze, a la sazon piesidente de Union Internacional 
de Espeleologfa. En otras eavidades se llevan a acabo pa- 
seos en barca por lagos endokarsticos y audidones mu- 
sicales (eondertos en Nerja) por la resonancia espedal de 
estas salas karsticas. En Francia frecuentan el mundo sub- 
teiraneo unos 6 mi Hones, de personas al ano (Salomon, 
2000). Cada ano alrededor de 20 millones de personas vi- 
sitan las eavidades turisticas. Solo la Cueva Mammoth 
(Kentucky) redbe 2 millones. En el mundo hay unas 650 
cuevas turisticas. En Carlsbad Cavern (New Mexico) hay 
mas de 1.400 puntos de iluminacidn, 65 km de cable el£c- 
trioo, 6 km de senderos, 70 senales y 50 desagiies (Gi¬ 
llieson, 1996). 

Los impactos ambientales de origen antropioo en las 
eavidades karsticas han sido senaladas por Williams 
(1993): empobrecimiento de la ecologia, degradacion y 
erosion del suelo, sedimentaddn en las eavidades, dete- 
riorizacion de la calidad del agua, destruecidn de morfo- 
logtas, desecacion de las fiientes, intrusidn de agua 
marina y sistemas karstioos inundados. Para evaluar es- 
tos impactos Linan d al. (2004) han Uevado a cabo el es- 
tudio de siete eavidades turisticas espanolas, mediante 
experiencias de monitorizacion medioambiental eon ob- 
servacion continua. Este tiabajo ilustia la neeesidad y uti- 
lidad de este tipo de investigaciones en la gestion y 
oonservacion de las eavidades karsticas. 

Otro problema que se presents es la delimitacion de 
las areas karsticas con fines de proteccion. En el Parque 
Nacional Lunan Stone Forest (karst exhumado del Yunan, 
China) se han definido sus 1 (mites mediante un Sistema 
Soporte de Decision Espacial (SDSS), que identifies ra- 
pidamente los 7 km 2 del Parque Nacional, constitutido 
como tal en 1982 (Zhang et al ., 2005). Este karst se de- 
nomina en mandarin «shiling», que signifies bosque de 
piedras. 

Los impactos ambientales son mas frecuentes en los 
terrenos karsticos que en otros. El desarrollo y la ex- 
plotacion por el hombre afecta al regimen hidrologico 
karstico, de tal modo que se pueden desencadenar su- 
cesos catastroficos y, como consecuencia, se producen 
acetones legates. Pam las areas karsticas existen una 
gran variedad de regulaciones y ejemplos de litigacion 
(LaMoreaux et al., 1997). 

En Florida, se han desanollado los seguros ante los 
riesgos karstioos, para cubrir danos personates y a la pro- 
piedad, oomo resultado de cambios rapidos en las carac- 
terfsticas fi'sicas e hidiologicas del karst. Por ello, son 
necesarios los mapas de vulnerabilidad y sensibilidad que 
describen las relaciones causa-efecto y proporcionan un 
oonocimiento adecuado sobre la geologia e hidrologla de 
las areas karsticas (LaMoreaux et al., 1997). 
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/ i I Introduction 

La mayor parte de la superficie teirestre esta formada por 
laderas {Young, 1972) y pueden considerate como una de 
las componentes fundamentals del relieve. El estudio de 
su forma, significado y evolucion constituye una de las 
materias basicas de la Geomorfologta (Douglas, 1977). 
Las laderas han sido pooo estudiadas hasta las liltimas ties 
ddcadas, en las que han proliferado la investigacion sobre 
los prooesos, tanto en parcelas experimentales de campo 
como en el laboratorio, se han desanollado modelos de pe- 
ligrosidad y procedimientos de analisis de la estabilidad 
de las laderas. No obstante, su investigacion resulta diff- 
dl debido a la complejidad del fendmeno, cuyos meca- 
rismos de funcionamiento no se conocen en general de 
manera detallada (Carson y Kirkby, 1972). Ademas, en los 
dimas hiimcdos, los rasgos que permiten el eonocimien- 
to de los deslizamientos se eolonizan rapidamente por ve- 
getacion (Fig. 7.47), lo que dificulta su identificaeidn. Las 
p-indpales excepciones a la comentada generalizacion de 
las laderas, las encontramos en la planitud existente en los 
relieves de la Meseta del Colorado, paramos de Castilla 
(Espana), hamadas del Sahara, superficies de erosidn de 
los escudos brasileno, africano y australiano y tambidn las 
grandes llanuras aluvialcs indogangdticas y del Po. 

En las primeras etapas de la Geomorfologfa se hizo un 
dnfasis especial en la evolucion a laigo plazo de las lade- 
ihs. La evolucion de las laderas segiin Davis, analizada en 
diferentes contribuciones, sobre todo en la que ha sido la 
primera teorfa de evolucion general del relieve (Davis, 
1899), consist fa en una disminucion paulatina del angulo 
de las laderas de los valles. El sistema de analisis morfo- 
logico de Ptenck (1924) sehala que si la excavacion fluvial 
es acelerada el perfil resultante es convexo; por el contra- 
rio, si el encajonamiento es lento la ladera es concava. Por 
ultimo, la tercera teorfa de evolucion del relieve elabora- 
da por King (1953) tiene antecedentes en el trabajo sobre 
laderas de Wood (1942). King propone que las laderas re- 
troceden paralelamente a sf mismas, teorfa ya indicada por 
Rjwell en 1875 en su Exploracidn del rfo Colorado del 
Oeste, aunque tuvo su predecesor en los trabajos de Fis¬ 
cher (1868, 1872). 

En ocasiones, los investigadores se han planteado cual 
es la contribucion de los deslizamientos a la evolucion del 
modelado. Cendrero y Dramis (1996) proponen la relacidn 
entre la veloddad de movilizaeidn por deslizamientos y 
la magnitud temporal del rebajamiento del terreno. El ana¬ 
lisis de los datos disponibles de algunas regiones europe¬ 
as muestra que los movimientos de masa son en algunos 
casos el principal proceso de evolucion del relieve. 

Strahler (1950b) propone una clasificacion de laderas, 
hasada en el resultado del analisis de distribucidn de fre- 


cuendas y en el estudio de campo de las laderas en un gran 
mirnero de lugares. Diferencia: (1) Laderas de alia cohe¬ 
sion, tales oomo las constituidas por arcillas o por rocas 
masivas resistentes, como el granito, esquisto o gneis. Tie- 
nen angulos entre 40° y 50°, sufren deslizamientos y los 
cursos fl uviales socavan la base de la ladera. (2) Laderas 
de reposo, denominadas laderas controladas por bloques 
por Bryan (1922) y laderas de gravedad por Meyerhoff 
(1940). Los angulos son de 30°-35°. Estan constituidas por 
clastos gruesos, que estan oontrolados por el angulo de re¬ 
poso. Los estudios de laboratorio de angulos de reposo con 
Ifagmentos de materiales muestran caracterfsticas simila- 
res a las laderas de valle (Van Burkalow, 1945). (3) Lade¬ 
ras reducidas por lavado (wasA) y reptacion, designadas 
por Bryan (1922) laderas lavadas por la lluvia (rain-was¬ 
hed) y laderas de lavado (wash slopes) de Meyerhoff 
(1940), que oorresponden a haldenhange de Penck (1924). 
La aocidn del agua y de la reptacidn reduce la inclinacidn 
de la ladera por debajo del angulo de reposo. 

Las fuerzas morfogen^ticas que se ejercen en una la¬ 
dera son la componente perpendicular y la paralela (Jahn, 
1954). La primera incluye los procesos de meteorizacion 
y edafog^nesis, que tienden a desarrollar una pelfcula de 
meteorizacidn. La componente paralela se refiere al des- 
plazamiento de los materiales por la accion de la grave- 
dad (deslizamientos, arrayada, solifuxion, reptacion 
(creep\ etc.). 

Por consiguiente, existe una interdependencia entre los 
dos componentes y la evolucion de la ladera es funcidn de 
la magnitud de los mismos. La reladdn entre ambos lo de- 
nomina Jahn (1954) balance de denudacion y Tricart 
(1957) estima que es mas adecuado el tdrmino de balan¬ 
ce morfogenetico. Schumm y Chorley (1966) efectiian ra- 
zonamientos similares en su trabajo sobre el Plateau del 
Colorado; y al cociente entre estas dos componentes lo de- 
signan como relacidn de meteorizacion. 

Cuando la componente perpendicular es superior a la 
paralela, el regolito no se moviliza totalmente ladera aba- 
jo y profundizara. Por el contrario, si la componente pa- 
ralela supera a la perpendicular, el regolito se denuda 
rapidamente y se estabiliza al aflorarla raca coherente. Si 
6sta es blanda, se generan carcavas. Tambi^n puede exis- 
tir una relacidn igual a la unidad, que indica que la canti- 
dad de material alteradoes igual al evacuado. Esta nocion 
corresponde al equilibrio dinamico de Hack (1960). 

Este balance morfogendtico depende del valor de la 
pendiente, de la naturaleza de las rocas y del clima (Tri- 
cart, 1957). Si la pendiente es importante, mayor sera la 
ex portae idn de detritos y se incrementara con la inclina- 
cidn. Las rocas coherentes necesitan una meteorizacion 
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previa (components perpendicular). El dima interviene di- 
rectamente o en relation con la vegetation e influye en los 
dos componentes. 

For otra parte, en la actualidad, «nos encontramos ante 
una situation sin precedentes en los mas de cuatro mil 
quinientos millones de anos de vida del planeta: por pri- 
meia vez existe una especie con capacidad de influir so- 
hre los distintos sistemas naturales, a nivel planetario, con 
una importance cualitativa y cuantitativa que pudiera 
igualar y superar a la de los agentes naturales»(Cendre- 
ro, 2003). 

En muchas de las actividades Uevadas a cabo por el 
hombre, tales como agricultura, practices forestales, cons- 
truocion de obras lineales (carreteras, canales y ferroca- 
iriles), construction de viviendas y otras, deben conocerse 
los procesos de desarrollo de las laderas y, por consi- 
guiente, constituyen una tarea fundamental para los geo- 
morfologos e ingenieros (Dunne y Leopold, 1978; Clark 
y Small, 1982). 

Las laderas estan constituidas por dos tipos de ma- 
teriales: rocas y suelos, que tienen unas propiedades 
mecanicas distintas y evolucionan de diferente manera. 
Las rocas son materiales oonsolidados y coherentes y 
estan afectadas por pianos de fisibilidad (estratification, 
esquistosidad y diaclasas), que debilitan la roca y favo- 
recen la fragmentation y disgregadon. Los suelos (rego- 
lito, alterita, depositos superfitiales) son materiales no 
oonsolidados de ddbil resistencia mecanica y mayor po- 
rosidad. 

Los movimientos de masa (Fig. 7.1) son procesos en 
los que se movilizan materiales por la action de la grave- 
dad y pueden ser peligrosos o incluso desastrosos cuando 
afectana la vida y propiedades del hombre. Sonfuente de 
inquietud para los ingenieros geotdcnioos e ingenieros ge¬ 
ologos (Bromhead, 1986). Mientras que la Geomecanica, 
y disciplinas conexas, proporcionan un entendimiento de 
los deslizamientos desde una perspectiva «interna», la 


Geomorfologfa aporta ademas una perspectiva «externa» 
(Crozier, 1986). 

Los deslizamientos constituyen un riesgo cuando ame- 
nazan a la vida de las personas y sus propiedades. Este 
riesgo se ha incrementado en este ultimo siglo por el cre- 
timiento de la poblacion y por el aumento del area nece- 
saria para obtener los recursos imprescindibles, que en 
ocasiones fuerzan a la gente a explotar zonas con riesgo 
potential (Crozier, 1986). A esto se anade la emigration 
hacia las grandes urbes y la realizacidn de numerosas 
obras de ingenierfa civil, que modifican el paisaje e in- 
troducen inestabilidades en las laderas, generando desli¬ 
zamientos que pueden producir muertos y heridos, 
pdrdidas materiales y danos ambientales. El peligro que 
presentan los deslizamientos en zonas tropicales es muy 
importante, debido a la presencia de regolitos mas o me- 
nos potentes y a las elevadas precipitaciones existentes en 
estas regiones. Estas circunstancias facilitan la moviliza- 
tion superficial o profunda de la capa alterada, que se pro¬ 
duce sobre todo oon lluvias de tormenta. For ello, se 
hacen necesarios la realization de cartograflas geomor- 
foldgicas detalladas y sondeos de reconocimiento del te- 
rreno (Tricart, 1974a). 

Segun los calculos de Ayala-Careedo (1994) los mo¬ 
vimientos de masa en el mundo, con mas de 100 vfctimas 
mortales, han sido del orden de 300.000 personas desde 
el ario 1000. En Espaha, el desastre humano mas impor¬ 
tante es el que tuvo lugar en Azagra (Navarra) en el que 
el desprendimiento del escarpe de yesos produjo la muer- 
te de unas 100 personas (Faci et al., 1988). Los desliza¬ 
mientos en Espaxia producen anualmente unas pdrdidas de 
unos 180 millones de euros y varias muertes (Suarez y Re- 
gueiro, 1977). En Cendrero et al., (1997) se considera a 
los movimientos de masa en Espana como el tercer ries¬ 
go geomorfologico y se estiman las p^rdidas para el pe- 
riodo 1986-2016 en 7.600 millones de dolares (Ayala et 
al., 1987a). 







En la Bahia de San Francisco, al nortc de California, a 
prinripios del siglo xx solo se indicaba un deslizamiento 
en el mapa geologico. En el ano 1970, se han rcconocido 
1.200 y en 1980 se ban cartografiado 70.000 desliza- 
mientos. Esto se debe en parte a la fuerte pres ion huma¬ 


na sobre el ambiente (Brabb, 1989). En los Estados Uni- 
dos se estima que los danos anuales por deslizamientos 
fueron de 1.500 millones de dolares durante el ano 1985 
{Schuster y Fleming, 1996) y segtin Bromhead (1986) el 
ntimero de muertos es del orden de 25 personas por ano. 



Forma de las laderas 


La forma de las laderas, debido a su asociacion con la pen- 
diente, ha sido considerada generalmente como el perfil 
de la ladera (Douglas, 1977). En un corte perpendicular 
ala misma se miden los angulos y distances de la ladera 
y, por lo general, se observa una serie de irregularidades, 
que corresponden a concavidades y convexidades, que 
obedecen principalmente a la litologla del substrato y a los 
diferentes procesos que inciden en la morfologfa de la la¬ 
dera, en los que el ambiente morfbclimatico juega un im- 
portante papel (Fig. 7.2) {Kirkby, 1976; Toy, 1977). 

El anilisis del perfil topografico de una ladera permi- 
fc la caracterizacidn de la misma, adscribidndola a una o 
varias formas geom&ricas elementales (Young, 1972). Di- 
chas formas geom6tricas basicss fueron estableddas por 
Savigear (1952,1956) y posteriormente ampliadas y cuan- 
tificadas por Young (1964), en la que a los elementos con- 
vexos, cdncavos y rectitfneos de Savigear, se unen 
unidades, segmentos y elementos de partes de una ladera. 
De esta forma se analiza detalladamente la morfologi'a del 
perfil. Las t6cnicas utilizadas aparecen recopiladas en 
King (1966), Goudie (1981a) y Gardiner y Dackombe 
(1983). Otra dasifieacion es la propuesta por Dalrymple 
et al., (1968), que divide la ladera en nueve unidades, ba- 
sadas en la forma y los procesos edafog^nicos. Las medi- 
das llevadas a cabo en las laderas permiten diferenciar 
nueve posibles formas de las unidades de ladera (Fig. 7.3) 
(Ruhe, 1975). 



F1GIJRA 7.2 Perfiles de ladera simulados para diferentes 
precipitaciones anuales, suponiendo una evolucidn de 100.000 
art os (Kirkby, 1976). 


Foma del peril 



FIG URA 7.3 Mieve posibles formas de unidades de ladera. 
(Basado en Ruhe, 1975; clasificadas por Parsons, 1966.) 

En cuanto a la cartografia de laderas. Young (1972) 
diferencia: mapas morfoldgicos, rnapas de angulos de la¬ 
dera y mapas gendticos geomorfoldgioos. Los primeros se 
realizan a escalas de detalle y se llevan a cabo diferen- 
ciando unidades superficiales de la ladera. La tdcnica ha 
sido desarrollada por numerosos autores y se basa en el 
supuesto de que el relieve puede dividirse en unidades 
morfologicas uniformes, limitadas por discontinuidades 
morfologicas (Fig. 7.4) (Curtis et al, 1965). Los mapas 
morfologicos de angulos de laderas son de dos tipos: los 
mapas isoclinales que senalanel angulo de la ladera en un 
punto y suelen realizarse a partir de mapas de curvas de 
nivel (Gregory y Brown, 1966) (Fig. 7.5). Los mapas de 
promedio de ladera indican los angulos medios de las la¬ 
deras en distances de un kilometro, a partir de curvas de 
nivel. Los mapas gendticos geomorfologicos son los mas 
utilizados en cartografia geomorfologica. Las formas se 
indican segun su posible origen y se tienen en cuenta los 
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FIGURA 7.4 STrtlbolOs utilizados en cartografia morfoldgica 
(Curtis 1365). 


procesos actuales y relictos, asf como la edad de los mo- 
delados. Se han propuesto numerosas teyendas para mapas 
a diferentes escalas como las de Tricart {1965,1972), Veis- 
tappen y van Zuidam {1968, 1991), St-Onge (1968), De- 
mek (1972), Panizza (1972), Demek y Embleton (1978), 
Barsch y Liedke (1985) y Pena (1997b). Estas leyendas 
distintas obedecen, en gran parte, a las diferendas de mor- 
fologtas existentes en diferentes paises, que obligan a de- 
sarrollar sistemas o leyendas geomorfologicas adecuadas 
a las necesidades decada pais (Parsons, 1988, Pfena, 1997b). 
En la elaboration de mapas geomorfologicos a pequena es- 


FIGURA 7JS Mapa morfoldgico de parte de Eksdale, 
Vbrkshiie, Inglaterra (Gregory y Brown, 1966). 

cala predominan las formas estructureles. Por el contrario, 
cuando se obtienen cartograffas geomorfologicas a gran 
escala o de detalle priman las formas climaticas. 



Tipos de movimientos de masa 


Los diferentes tipos de movimientos de masa implican tal 
cantidad de procesos y factores que ofrecen ilimitadas po- 
abilidades de dasification {Hansen, 1984a). Pueden dife- 
rentiarse en fundon del tipo dnemalico del movimiento, 
tipo de material movilizado, segtin su estado de adividad, 
veloddad de movimiento y etapa de desarrollo, entre otros 
(Cruden y Varnes, 1996). La proliferation de clasificacio- 
nes ha dado lugar a una copiosa terminologi'a dentffica. 
Una dasificaddn que es adecuada para una regidn puede 
tener ambigiiedades cuando se intenta utiSizar en otra. En 
algunas regiones los deslizamientos son muy raros, mien- 
tras que en otras son tan frecuentes que representan un fac¬ 
tor importante en la construction de los modelados 
(Zaruba y Mend, 1969 y 1982) (Fig. 7.1). Por otra parte, 
el t&mino gentiico para designar a los movimientos en 
masa, que a la postre constituye el titulo de las clasifica- 


dones, es diferente, tal como indica Crozier (1986): slope 
failure (Ward, 1945), mass wasting (Yatsu, 1966), mass 
movement {Hutchinson, 1968), landslides (Varnes, 1958) 
y slope movement (Varnes, 1978). 

Hay otras clasificaciones, ademas de las anteriores, que 
han tenido acogida en la 6poca en la que fueron publica- 
das. La dasificacion de Terzaghi {1943) esta.basada en las 
propiedades ffsicas de las rocas afectadas, Sharpe (1938) 
clasifica los movimientos de masa en funcion del mate¬ 
rial movilizado, tipo y velocidad de movimiento. Varnes 
(1958), con criterios similares a los de Sharpe, propuso 
una clasificacion que mejoro considerablemente mas tar- 
de (Varnes, 1978). En la Figure 7.6 se pueden observar los 
distintos tipos de movimientos (cafdas, deslizamientos y 
flujos) diferenciados por Varnes. Zaruba y Mend (1969) 
basan su clasificacion en el caracter de las rocas afecta- 
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FIGL'RA 7.6 Principales tipos de 
movimientos en masa, segun la 
dasificacion de Vames (1956). 



das y en los tipos de movimiento. La ciasificacion geo- 
tScnica de Skempton y Hutchinson (1969) toma como 
principios la fabrica del suelo y la presion de los fluidos 
en los poros. Finalmente, la ciasificacion morfomctrica 
de Crozier (1975) esta fundamentada en indices morfo- 
m&ricos y en grupos de procesos. La ciasificacion euro¬ 
pea (EPOCH, 1993) esta basada en el tipo de movimiento 
yen los materiales afectados. La ciasificacion de Bruns- 
den (1993) esta fundamentada en los procesos que «cau- 
san» dcslizamicntos. No hay oonsenso en cuanto al 
sistema de clasificacidn de movimientos en masa a utili- 
zar, puesto que todas las clasificaciones existentes tienen 
sus limitaciones. Por ello es recomendable utilizar una 
terminologfa, de las existentes, para clasificar y, a la vez, 
describir con detalle los movimientos que se estan estu- 
diando. Actualmente, las clasificaciones mas oonsisten- 
fcs son las de Varnes (1978), Hutchinson (1988) y Cruden 
yVarnes{1996). 


Como la terminologfa es variada segun los distintos au- 
torcs conviene precisar, en primer lugar, el tdrmino desli- 
zamiento que Cruden (1991) define como «el movimiento 
de una masa de rocas, detritos o tierras {earth) hacia aba- 
jo de una ladera». Habitualmente, se usa el tdrmino desli- 
zamiento en sentido amplio, para designar casi todas las 
variedades de movimientos en masa produddos en las la- 
deras, incluyendo algunos procesos como ca/das, vuelcos 
o flujos, en los que no hay deslizamiento o 6ste es muy pe- 
queno (Varnes, 1984). Generalmente se excluye el creep 
(Zaruba y Mencl, 1982). Para estos autores creep (fluen- 
cia lenta, reptadon) (Fig. 7.7) son deformadones lentas 
pero demasiado pequenas para produdr una rotura de d- 
zalla como en un deslizamiento. El creep , por el contrario, 
se confirm a la parte superficial de la ladera y su velocidad 
disminuye en profundidad. Se reoonoce por la flexion de 
los estratos y otros objetos (Fig. 7.8). En las zonas peri- 
gladares el creep es mas intenso (creep de helada). Por el 
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FIGURA 7.7 Creeper) 
pizarras siluricas. Sierra de 
Aracena. Provinda de Huelva. 
Espana. 



FIG URA 7.8 Creep qje afecta a la parts superior de la 
ladeia. Se pone en evidenda por la deformacidn de diferentes 
abjetos (Sharpe, 1938). 


contrario, los deslizainientos son movimientos rapidos de 
materiales terresttes, separados de la parte estable infraya- 
cente de la ladera por un piano neto. El t&mino movi¬ 
miento en masa quiza sea mas predso para designar 
gendricamente estos procesos, puesto que el calificativo 
«en masa» establece la difeiencia con ottos procesos en los 
que el transports no es masivo (Brunsden, 1984). 

En un deslizamiento se suelen distinguir varias partes 
y rasgos caracterfsticos, aunque el desarrollo de los mis- 
mos difiere en fundon del tipo de movimiento de masa. El 
esquema desarrollado por Varnes (1958) para un desli- 
zamiento rotadonal con flujo es bastante representative 
(Fig. 7.9). En esta figura se propone una serie de tdrminos 
de fad l comprensidn. La Figura 7.10 refleja parcialmente 
las caraderfsticas del deslizamiento de la figura anterior. 



FIGURA 7.9 Prindpales caiacteristicas de un deslizamiento rotadonal oon flujo (slump-earthflovJj. Nota: H es la distancia 
horizontal y V es la distancia vertical en las distintas partes del deslizamiento. (Modificado de Varnes, 1956). 
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FIGLJRA 7,10 CbmpJejo de 
deslizamiento y flu jo, situado al 
pie del edifido del Departamento 
de Geo log ia de la Fauultad de 
Gencias de Santander (Espana). 

Fo to gratia obtenida per an 
rriembro del Departamento en 
1979. 

En la detemiinacion de los diferentes tipos de movi- 
mientos de masa no vamos a cefiirnos a ninguna clasiftca- 
cion, ya que estimamos que lo importante es conocer el tipo 
de rotura, mecanismos y causas (Dikau et aL, 1996a) de 
cada movimiento en masa, para, de este modo, diferen- 
darlos e investigarlos, e induso posteriormente evaluar la 
estabilidad de la ladera y aplicar las medidas oorrectoras 
oportunas. Adetnas, es dificil adscribir un deslizamiento a 
tin tipo deteiminado. For lo general, los deslizamientos son 
complejos y su complejidad aumenta cuando varios tipos 
de materiales estan involucrados simultaneamente en un 
unico deslizamiento (Glade y Crozier, 2005). 

7.3.1 Desprendimientos, cafdas 
de rocas (falls, rockfalls) 

Se definen como una masa gcncralmcntc de rocas que se 
desprende de un talud abrupto (cantil, desmonte), tne- 


diante una superficie de corte normalrnente pequena (Aya¬ 
la et al., 1987b). Los materiales descienden por caxda libre 
si la ladera es subvertical (Fig. 7.11) y cuando el angulo es 
menor las panic ulas saltan. En laderas con inclinaciones 
menores de 45 s las paniculas se movilizan rodando (Cru- 
den y Varnes, 1996). Los bloques desprendidos, al impac- 
tar con la ladera, suelen romperse en fragmentos mas 
pequenos. Por otra parte, los desprendimientos suelen sub- 
dividirse en cafdas de rocas, deflates y suelos, si bien la me- 
canica de los procesos es muy similar. La forma de la 
superficie inicial de rotura puede ser planar, en cuiia, es- 
calonada o vertical (Flageollet y Weber, 19%). 

Las causas son muy variadas y una de las mas impor- 
tantes se debe a la formacidn de hielo en las diaclasas, 
cuyo aumento de volumen del 9 % pueden conducir al en- 
sanchamiento de las mismas. Los sucesivos ciclos de hie¬ 
lo y deshielo producen la fragmentacion de la roca. Las 
lluvias intensas tambicn suelen constituir un importante 


FlGURA7.il 
Desprendimiento de iOCa$. 
Gotsu Canyon. Turquia. Foto 
R Gutierrez. 
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factor dcscncadcnantc. Otro factor muy frecuente io cons- 
tituye la socavacion de la ladera producida por erosion flu¬ 
vial (Fig. 7.12) y marina (Fig. 11.15). Un cjcmplo de esta 
causa la tenemos en las Cataratas del Niagara, en las que 
grandcs bloques de dolomfa masiva se apilan en la base 
del cant i l (Bromhead, 1986). Tambien las sacudidas sfs- 
micas pueden ser un factor desencadenante, como el des- 
prcndimicnto de Huascaran (Peru) (Tabla 7.3) (Fig. 7.50). 
Algunas poblaciones como Andorra la Vella (Pirineos cen¬ 
trales) situada en un estrecho valle, (Copons et al. t 2005 ) 
estan sometidas a un importante riesgo de desprendi- 
micntos, facilitado por las fuertes pendientes y la fractu- 
racion de las rocas en unclima de montana. 

7.3.2 Vuelcos (topples) 

Un vuelco consiste en una rotacion hacia fuera de la la¬ 
dera de una masa de roca o suelo, en torno a un punto o 
eje por debajo del centre de gravedad de la masa despla- 
zada (Cruden y Varnes, 1996). Los v uelcos son roturas que 
se desarrollan sobre materiales con estructuras verticales, 
formada por pianos de discontinuidad de la roca (Fig. 
7.13). El despegue de las columnas puede realizarse so- 
bre una o varias superficies y la descompresion suele ser 
un requisito esencial. Un vuelco puede tnovilizar hasta mil 
tnillones de metros ctibicos (Dikau et al., 1996b). 



FIG UR A 7.12 Desprendimiento de rocas por socavacidn 
luvial del Nahal Zin. Israel. 



FIGURA 7.13 Vuelco en arenlscas, denominado Nefertltl. 
Green River. Gray Canyon. Utah. Estados Unldos. Foto 
F. Gutierrez 


Se distinguen varios tipos de vuelcos (Goodman y 
Bray, 1976; Cruden y Varnes, 1996): el vuelco por flexidn 
se encuentra ftecuentemente en pizanas, filitas y esquis- 
tos (Fig. 7.14a). El vuelco de bloques presents columnas 
con diaclasas muy espaciadas y son tfpicos de calizas y 
arc ni seas masivas y rocas voleanicas columnares. En el 
vuelco en chevron (Fig. 7.14b) el cambio de buzamiento 
se realiza a lo largo de una superficie de rotura. Final- 
mente, los vuelcos de bloques flexiomdos (Fig. 7.14c) se 
caracterizan por flexiones falsamente continuas de largas 
columnas afectadas por movimientos a lo largo de nume- 
rosas diaclasas. 

Los factores que influyen en los vuelcos son los ciclos 
de Hielo y deshielo, meterorizacion salina en areniscas y 
disolucion en calizas. Estos procesos de meteorizacion de- 
bilitan la roca, prefundizan las grietas y facilitan la soca¬ 
vacion basal. For otra parte, los vuelcos de rocas se 
producen en grandes escarpes, mientras que los vuelcos en 
detritos se encuentran en pequenos escarpes (Dikau et al ., 
1996b; Dikau, 2004). 

7.3.3 Deslizamientos 

Un deslizamiento es un movimiento de ladera de una 
masa de suelo o roca que tiene lugar fundamentalmente 
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FlGURA 7.14 Tibs tipos de vuelcos. (a) R}rflexidrt las 
grietas indican vuelco por tension; Ins bloques caidos indican 
el movimiento es complejn (vuelco de races y 
desprendimiento de rocas). (b) En ch&vron: vuelco de multiples 
deques; la superficie de chamela del chevron puede 
desanollaise en una superficie de ratuia de deslizamiento 
formando un deslizamiento complejo de vuelco y deslizamiento. 
(c) Por bloques fiexionados (Cmden y Vanes, 1996). 

sobre superficies de rotura o sobre estrechas zonas de in- 
tensa deformacion por cizallamiento» (Cruden y Varnes, 
1996). Con frecuencia, las primeras senates de rnovi- 
miento del terreno son grietas superficiales y a to laigo de 
ellas se suele desencadenar el deslizamiento. Por lo tan- 
to, se trata de un movimiento progresivo, en el que la masa 
desplazada puede deslizar mas alia de la superficie origi¬ 
nal de rotura sobre la superficie del terreno original, que 
constituye entonces una superficie de separacion (Varnes, 
1978) (Fig. 7.9). Una vez producido el deslizamiento se 
pueden observar en los escarpes y flancos estrfas indica- 
doras de la direccidn del movimiento (Ayala et al., 1987b). 
Los deslizamientos pueden ser diferenciados, en funcion 


del grado de actividad: activos (con movimiento actual), 
durmientes o latentes (sin movimiento en el ultimo ano, 
pero que pueden reactivarse) y relictos o estabilizados (sin 
capacidad de reactivacidn) (Zaruba y Mencl, 1969; Cru¬ 
den y Varnes, 1996; Crozier, 2004a). Zaruba y Mencl 
(1982) diferencian los deslizamientos, segun su edad, en 
contemporaneos y fosiles y, estos mismos autores, distin- 
guen, segiin su desarrollo, en deslizamientos inidales, 
avanzados y acabados. 

7.3.3.1 Deslizamientos rotacionales 
(slumps) 

Son movimientos «mas o me nos rotacionales, alrededor de 
un eje que es paralelo a las curvas de nivel de la ladera, y 
que implica un desplazamiento de cizalla (deslizamiento) 
a lo largo de una superficie edneava, que es visible o pue¬ 
de reconocerse sin dificultad» (Varnes, 1978). La superfi¬ 
cie de ci zalla puede tener forma circular o de cucliara. Los 
deslizamientos rotacionales pueden producirse en rocas, 
detritos y suelos. Presentan un pequeno grado de defor- 
macion interna en el material desplazado, que lo distingue 
de los flujos (Buma y van Asch, 1996a). 

Despuds de iniciarse la rotura, la masa deslizada co- 
mienza a rotar y puede desintegrarse en varies bloques a 
partir de las grietas transversas desarrolladas (Fig. 7.9). En 
el area de cabecera los bloques basculan contra la pen- 
diente (Fig. 7.15) (Bromhead, 1979), en los que se pue¬ 
den situar lagunas, que posteriormente se colmatan y 
evolucionan a zonas pantanosas con turba. Se pueden re- 
conocer estrfas en la superficie de deslizamiento y las grie¬ 
tas expuestas son concdntricas en planta y concavas hacia 
la direccion de movimiento. En los escarpes, la imperme- 
abilidad del material puede dar lugar a regueros y barran- 
cos (gullies). En la zona frontal de los deslizamientos de 
detritos o suelos, pueden desarrollarse lobulos y sistemas 
de grietas de tension mdiales. 

Los deslizamientos rotacionales se originan en un am- 
plio tipo de materiales con propiedades geotecnicas muy 
diferentes. En general, los deslizamientos rotacionales pro¬ 
ducer superficies onduladas (hummocky) y anomalfas en 
la red de drenaje. Segun Varnes (1958), los deslizamien¬ 
tos rotacionales de rocas se mueven a velocidades desde 
unos pocos centfmetros al ano a varies metros por mes, 
mientras que los que afectan a suelos pueden alcanzar ve¬ 
locidades de hasta 3 m/seg. En cuanto a su tamano, varf- 
an desde algunos metros a grandes complejos de varias 
hectareas (Fig. 7.16). 

Los condicionantes que favorecen la existencia de des- 
Lizamientos rotacionales (Buma y van Asch, 1996) son: la- 
deras con bloques muy fracturados (deslizamientos 
rotacionales de rocas); laderas con potentes regolitos o de¬ 
positor morrSnicos (suelos, detritos); laderas sin vegeta- 
cidn; laderas de margas y argilitas (Selby, 1985) y 
substrates rocosos con estratificacion horizontal (Young, 
1972; Gracia, 1985). A estas hay que anadir las socava- 
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FIG URA 7.15 Bloques diagrama qua ilustran el cido de desarrollo de las deslizamierrtos rotacionales originadas en un 
acantilado marino (Bromhead, 1979). 



ciones basales producidas por los rios y la accidn del olea- 
je<Varnes, 1978; Bromhead, 1979), junto con actividades 
antropicas de excavacion y cons truce ion. Tambten los te- 
rremotos, explostones, sobrecargas siibitas y ascenso de 
los niveles fneaticos, como consecuenda de lluvias y fu- 
siones rapidas de nieve. 

Los deslizamienlos rotacionales multiples sc desa- 
irollan con dos o mas unidades de deslizamiento (Fig. 
7.17). Muestran una morfologta compleja. En la cabece- 
ra el movimiento cotnienza con la formaddn de grietas de 
tension debidas a la descomprension. Estas grietas abier- 
tas se ensanchan paulatinamente, a la vez que la masa des- 
ciende lentamente y se origins una morfologta escalonada 
producida por la generacidn de una nueva grieta. El des- 
plazamiento es mayor en el centro del movimiento de ma- 
sas y durante el descenso la masa sufre rotaciones a trav^s 
de su superficie de cizallamiento. Las velocidades no son 
peligrosas, debido a que la rotacidn es lenta. 


FIGL'RA 7.16 Gian deslizamiento lotacional. Wolf 
Breckeriridge. Momtafias Rocosas, Colorado. Estados Unidos. 
Foto F. Gutierrez. 


Capita k) 7 * Laderas y movimiento de masas 239 











Adcmas de las causas aducidas para los deslizamien- 
tos rotacionales simples, Buma y van Asch {1996) sena- 
lan que los deslizamientos multiples se pueden originar a 
partir dc un ensanchamiento de un deslizamiento simple, 
que suele producirse por la erosidn de los materiales ba- 
sales. 

Un ejemplo de este proceso es el presentado por Gu¬ 
tierrez et al. (1994) en el escarpe de yesos de unos 100 m 
de Alfajarfn, cerca de Zaragoza. Senalan que el escarpe se 
origina por migration lateral hacia el Norte del rfo Ebro. 
La descarga del macizo produce diaclasas verticales y 
abiertas, paralelas al escarpe {Figs. 7.17 y 7.18). El agua 
que penetra por las fiacturas disuelve los yesos y las en- 
sancha, penetrando hacia la base arcillosa impermeable. 
La kaistificacidn en los yesos basales conduce a la subsi¬ 
dence de los bloques. Estos bloques individual izados des- 
lizan rotational mente (prcsumiblcmcntc de forma 
letrogresiva) generando depresiones cerradas. 

Las terracettes son aterramientos regularmente espa- 
ciados constituidos por pequenos deslizamientos rotacio¬ 
nales sobre laderas de hierba, cuyo salto es por lo general 
del orden del decfmetro. Algunos autores las interpretan 
oomo producidas por el pisoteo del ganado (Higgins, 1982). 
Se desarrollan mejor en laderas abruptas de suelos (Hut¬ 
chinson, 1968). Selby (1993) indica que «son las caracte- 


rfsticas superficiales mas prominentes atribuidas al creep 
del suelo». Este autor diferencia dos tipos de terracettes 
(Fig. 7.19): las desanolladas en laderas de bajo angulo cu- 
yas velocidades son lentas y la hierba cubre todas las lade¬ 
ras, mientras que en laderas de mayor inclinacion aumcnta 
la velocidad y el agrietamiento en el frente de cada esca- 
lon; tambidn pueden producirse pequenos deslizamientos. 
Segun Vincent y Clarke (1980) las terracettes con bajos an- 
gulos de peldano estan asociadas a elevados lfmites Ifqui- 
dos, bajos lfmites plasticos y pooo contenido de arcilla. 
Cuando el peldano es mas ancho, los suelos tienen lfmites 
Ifquidos relativamente bajos y altos lfmites plasticos. 

7.3.3.2 Deslizamientos traslacionales 

En los deslizamientos traslacionales la masa progresa ha¬ 
cia fuera y abajo, a lo largo de una superficie mas o menos 
plana o ligcramenlc ondulada y la componente rotacional 
es mfnima (Varnes, 1978). La masa deslizada se desplaza 
sobre la superficie del terreno. El deslizamiento se produce 
a favor de pianos de discontinuidad de las rocas (eslrati- 
ficacion, pizarrosidad, fallas, diaclasas) y en depositos con 
variaciones claras en la resistencia al cizallamiento (Di- 
kau et al., 1996a). Los deslizamientos traslacionales se 
pueden originar en rocas, detritos y suelos. 


FlGL'RA 7.17 Deslizamiento 
lotacional multiple en materiales 
yesiferos. Alfajarin. Piovincia de 
Z^iagoza. Espana. 







£ 






F1GURA7J8 Deslizamientos 
rotacionales multiples en yeses, 
en los que la base arcillosa 
fecilita el deslizamiento. 
Obs^rvense los rellenos 
ojaternarios de las £ieas de 
contrapendiente y un bloque 
deslizado sobre un relleno. 
Escarpe de Alfajarin. Provincia de 
Zaragoza. Espana. (Gutierrez &t 
af. P 1994). 



240 Cecrrwrfcilogia 































50-i 



FlGURA 7.19 Esquemas de terracettes de bajo y gran 
angulo (Selby, 1993). 


Los deslizamientos de bloques {block slides) {Fig. 
7. 20) implican movimiento de bloques sobre un piano, que 
suele ser el de estratificacidn y van acompanados por pe- 
quenos deslizamientos rotacionales. En la zona de arran- 
que del deslizamiento de bloques se suele desarrollar una 
pequena fosa {graberi), que forma una depresi6n. EL 
movimiento de los deslizamientos de bloques se Ueva a 
cabo por impulses y los grandes deslizamientos incre- 
mentan su velocidad con grandes predpitadones {Ibsen et 
at, 1996a). Las causas fundamentales son Laexistencia de 
un cambio brusco del tipo roca, con marcadas difeiencias 
en la resistencia al cizallamiento. Las socavaciones basa- 
les y las abundantes lluvias son Los principales agentes 
desencadenantes de estos procesos. 



Corona 


FIG LIRA 7.20 Bloque diagrams de un tipico deslizamiento 
de bloques con lotura sobre una superficie aproximadamente 
plana y oon un pequeno deslizamiento mtaoional (GSL, 1987; 
en Ibsen 1996). 



F1G1JRA7,:!1 Deslizamiento 
roooso, oeroa de Films (Suiza). 

(a) Li mite del area deslizada. 

(b) Ca Lizas jurasicas deslizadas 
(Heim, 1932). 
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Los deslizamientos roc os os (rock slides) son tipicos 
de laderas de montana o de afloramientos rocosos en los 
que el angulo de los pianos de diseontinuidad de las ro- 
cas es aproximadamente igual al de la ladera. Un buen 
ejemplo de este tipo de deslizamiento rocoso es el de Flims 
(Suiza) en el que se movilizaron 12 km 3 de roea (Heim, 
1932). La ladera esta formada por calizas margosas del 
Malm que buzan 7-12° hacia el Rhin. La cabecera del des¬ 
lizamiento esta a 1.400 m de altura sobre el rfo. £1 movi- 
miento fue muy rapido y ascendio la masa roeosa 150 m 
en la ladera opuesta (Fig. 7.21), generando un lago de 15 
km de largo, en el inteiglaciar Riss-Wtirm, que fue eva- 
cuado con posterioridad. Otro ejemplo, mas grandioso y 
devastador, es el del deslizamiento rocoso de Vaiont de 9 
de octubre de 1963, en el que la velocidad de la masa des- 
plazada fue de 20-25 m/seg y movilizo 240 millones de 
m 3 (Fig. 7.22) de roea triturada (Muller, 1964b; Kierseh, 


1983). El movimiento, contxolado por discontinuidades es- 
tructurales, presenta escarpes taien definidos en la cabecera 
y en los flancos. Otro deslizamiento traslacional rocoso se 
xeconoce en los Andes de Bolivia (Fig. 7.23) en el que las 
rocas deslizaron a favor de la estratificacidn y cortaron la 
carretera de Cochabamba a Santa Cruz. La solucion de re- 
paracion propuesta fue realizar un tiinel por debajo de los 
deslizamientos. El mecanismo del movimiento de los des¬ 
lizamientos rocosos es diffcil de precisar, ya que intervie- 
nen muclios factores. En general, tienden a alcanzar 
velocidades elevadas, mayores que los deslizamientos ro- 
lacionales (Soiriso-Valvo y Gulla, 1996). 

Los deslizamientos de suelos y detritos tambicn Ua- 
mados deslizamientos enplacas (slab slide) tienen muchas 
otras denominaciones (Ibsen et al, 1996b). Sonfrecuen- 
tes en suelos meteorizados, sobre todo los regolitos de ar- 
cillas. Estos se movilizan por una cizalla prdxima a la 


FIG UR A 7.2 2 Deslizamiento 
Iraslacional de rocas de Vaiont. 
Alpes Dolomites. Italia. 



FIG FRA 7.23 Deslizamiento 
taslacional racoso que afecto a 
la carretera de Cochabamba a 
Santa Cruz (centra de Bolivia). El 
ties go de nuevos deslizamientos 
se soluciond mediante la 
perfoiacidn de un tunel. Foto 
M. C. Maldonado. 
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FIG LIRA 7.24 Deslizamiento 
en placas desencadenado por tin 
desmonte en la constructed n de 
un ferrocarril. Se han indicado las 
etapas anteriores y posteriores al 
deslizamiento. East Slovakia 
(Zaruba y Mend, 1969). 


superficie. El angulo de deslizamiento esta relacionado 
con ei grado y la profundidad de meteorizacidn. Cuando 
la superficie de deslizamiento es irregular se desarrollan 
grabens y bloques girados {Fig. 7.24) {Zaruba y Mend, 
1969). Los deslizamientos en placas se caracterizan por su 
desarrollo superficial, con una longitud y anchura mucho 
mayor que la potencia del material deslizado. En cabece- 
ta presentan una grieta vertical arqueada y se desencade- 
nan fundamentalmente con grandes precipitaciones; con 
la fusion del permafrost se moviliza la capa activa o mo¬ 
di sol {Ibsen et al., 1996b). 

Los deslizamientos de detritos ( debris slide ) son ro- 
turas en material no consolidado que en su avance se rom- 
pe en pequenas partes {Varnes, 1978). La geometrfa del 
deslizamiento se caracteriza por ser poco profunda y te¬ 
tter una elevada relacion entre la longitud y la anchura 
{Hutchinson, 1988) (Fig. 7.25). El material afectado sue- 
le ser coluviones o mantos de alteracion. La rotura con 
frecuencia se origina a favor del contacto roca-regolito 
(Corominas, 1996). La velocidad y el recorrido aumenta 
con la pendiente y disminuye con el contenido de arc i lia 
(Hutchinson, 1988). Los deslizamientos de detritos se 
desencadenan por terremotos e intensas precipitaciones 
que aumentan la presion de agua en los poros y reduce la 
nesistencia al cizallamiento {Caine, 1980). Los desliza- 
mientos de detritos pueden ser el origen del desarrollo de 
avalanchas de detritos (debris avalanche) {Guadagno et 
al., 2005) y de debris flows (Corominas et al ., 1996). 

Las coladas de harm (mudslide o mudflow en Euro- 
pa y earthflow en America) son un tipo de movimiento en 
masa, en el que los detritos arcillosos, limosos o de arena 
may fma se movilizan, fundamentalmente por desli¬ 
zamiento sobre superficies de cizallamiento, con un mo¬ 
vimiento relativamente lento, dando lugar a formas 
lobuladas o alargadas (Brunsden, 1984). 

En las coladas de barro pueden distinguirse tres par¬ 
tes: area fuente, trayectoria y lobulo o zona de acumula- 
ci6n (Fig. 7.26). El area fuente suele tener forma de 
anfiteatro. La longitud de la trayectoria depende de la pen¬ 
diente y de la longitud de la ladera. La zona de acumula- 
cion lobulada se desarrolla en la base de la ladera y tiene 
un angulo bajo y grietas radiates (Brunsden e Ibsen, 1996). 

Un tipo de deslizamiento, que tambidn podr/a incluir- 
se en las categoria de los flujos es el deslizamiento con 


colada de barro {slump-earthflow) {Sharpe, 1938) {Fig. 
7.9), en el que se distinguen las diferentes partes senala- 
das en esta figura. Tambidn suele considerarse un desli¬ 
zamiento oomplejo. El movimiento de las ooladas de barro 
es lento y fluctiia entre 1 y 25 m/aiio aunque puede al- 
canzar valores mucho mayores. Suelen producirsc por in¬ 
tensas lluvias o fusion rapida de nieve como sucedid en la 
carretera de La Puebla de Valverde a Camarena de la Sie¬ 
rra (provincia de Teruel), donde se origino un slump-earth- 
flow sobre arcillas del Keuper en marzo de 1977 que dejd 
aislado varios d/as al pueblo de Camarena de la Sierra. 



FIGURA 7.2.1 Deslizamientos de detiitos sobre fuertes 
pendientes en la Cordillera Central de los Andes, que afectan 
al trazado del feirocariil entre San Lorenzo e Ibarra. Ecuador. 
Foto F. Gutierrez. 


Capita k) 7 * Laderas y movimiento de rnasas 243 

















FIG UR A 7,26 Oolada de barra 
en la que se observa su 
Irayectoria y lobulo de 
ac Li mu lac ion. Funes. Alpes 
Dolomitas. Italia. 



Como consecuencia, se construyd otra carretera para evi- 
lar el aislamiento del pueblo. Las coladas de barro suelen 
producirse en invierno en las regiones templadas. Asf, en 
las ladeias de argilitas orientadas al norte en las badlands 
de Las Bardenas Reales (Navarra), se movilizan pequenas 
ooladas de barro (Fig. 17.25) por los regueros en invier¬ 
no, que conesponden con precipitaciones ddbiles de bo- 
n-asca y se erosionan o destruyen por la arroyada 
ooncentrada en las ^pocas de lluvia de tormenta (Gutie¬ 
rrez et al, 1995). Tambi&i se originan coladas de barro por 
fusion del permafrost (Fig. 15.14). 

7.3.4 Extensiones late rales (lateral 
spreading) 

El tdrmino extension {spread )fue introducido porTerzaghi 
y Peck (1948) para describirmovimientos siibitos en arenas 
y limos con agua interstitial. La superflcie de rotura no es 
una superficie de cizallamiento rapido. Pueden deberse a 
licuc faction o flujo (y extrusion) de material mas blando 
(Cruden y Varnes, 1996). Por otra parte, Dikau et al., 
(1996a) y Dikau (2004) senalan que la expresion exten¬ 
siones laterales se utiliza fundamentalmente para describir 
el desplazamiento lateral de una roca o masa de suelo so- 
bre un material infrayacente mas blando, en el que la su¬ 
perficie de cizallamiento basal no suele estar bien definida. 

Algunos autores senalan que el fenomeno denomina- 
do sackrng se trata de una extension lateral (Jahn, 1964). 

7.3.4.1 Extensiones laterales en rocas 

La extension en rocas consiste en desplazamientos latera¬ 
les, bien de masas rocosas homogdneas o bien de rocas co- 
hesivas que yacen sobre materials ddctlles (Pasuto y 
Soldati, 1996; Borgatti y Soldati, 2005). La extensidn la¬ 
teral en rocas homogdneas, definida por primera vez por 


Jahn (1964), suele ser de comportamiento ffagil y no pre- 
senta una superficie o zona de deformation plastica muy 
definida. Su morfologt'a se caracteriza por presentar dobles 
crestas, depresiones (zanjas o fosas) y escarpes orient ados 
ladera arriba (Fig. 7.27a) (Pasuto y Soldati, 1996; Borgatti 



(Jieta Fbso 



FIGLRA 7.27 Bloques diagramas que indican (a) extensidn 
lateral en una masa rocosa homogenea, (b) extensiones de 
formaciones cohesivas fragiles sobre materlales ductiles 
(Pasuto y Soldati, 1996), y (c) extensidn lateral con roturas en 
arena flna y llmo (Varies, 1978). 
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y Soldati, 2005). El origen de las extensiones laterales en 
tocas no es muy conocido, aunque pueden ser sensibles a 
los terremotos. 

Estos movimientos pueden extendsrse tnuchos kilo- 
metros desde los bordes escarpados de plataformas es- 
tructurales. McGill y Stromquist {1979) senalan la 
existencia de fosas de 600 m de anchura, 300 m de pro- 
fiindidad y 20 km de longitud a lo largo de la zona orien¬ 
tal de Cataract Canyon, en el Rio Colorado. 

Otro tipo de extension lateral en rocas es el que afecta 
a formaciones cohesivas fragiles que se superponen a uni- 
dades ddctiles, debidas generalmente a deformadones por 
extrusion del material subyacente (Fig. 7.27b) (Pasuto y 
Soldati, 1996). Se producen fosas (grabens), grietas relle- 
nas (gulfs), fosos (Irene hs), depresiones pseudokarticas y 
flujos laterales (bulges) de material dtictil hacia el valle. Es- 
tas extensiones se producen lentamente a partir de grietas 
que se abren paulatinamente y, en las etapas finales, los blo- 
ques deslizan por la ladera. (Cancelli et at, 1987). Cuan- 
do el proceso afecta a varios bloques se considers un 
deslizamiento causado por extrusion de rocas dtictiles (Za- 
ruba y Mend, 1982). La movilizadon por extrusion del 
material ductil en la extension lateral se estima que se debe 
a un comportamiento visooelastico y la deformacidn se pro¬ 
duce por pequenos desplazamientos. Estos deslizamientos 
pardales pueden unirse y formar una superfide de desli¬ 
zamiento bien definida. Los movimientos de ladera pro- 
ducidos por extrusiones de rocas ductiles, Zaruba y Mencl 
(1982) los denominan bloques deslizados (block slides). 

Los fenomenos de cambering y bulging, analizados en 
el apartado 2.9 de este libro sobre modelados pseudoes- 
tructurales, (Varnes, 1978; Cmden y Vames, 1996), se pue¬ 
den englobar en esta categorfa. 

7.3.4.2 Extensiones laterales en suelos 
y detritos 

Estas extensiones se pueden definir por el asentamiento de 
bloques de suelo sobre una capa de suelo sensible, o tam- 


bi^n por una rotura progiesiva de toda la masa deslizada 
(Butna y van Asch, 1996b). Las deformaciones del terre- 
no que acompanan a la extensidn pueden producir p^rdi- 
das de vidas e importantes danos a edificios, obras lineales 
y otras estructuras. 

Las arcillas rapid as (quick clays) se encuentran en 
ambientes costeros que ban estado proximos a los maxge- 
nes del hielo durante el Cuaternario (Alaska, Canada 
oriental y fiordos de Noruega y Succia). Pueden sufrir im¬ 
portantes extensiones, ya que al disolverse el sodio que 
contienen estas arcillas cohesivas las convierten en arci¬ 
llas dispersas de facil movilidad. Los deslizamientos de ar¬ 
cillas rapidas comienzan en las areas de menor pendiente 
y se extie nden ladera arriba por retroceso. En la primera 
etapa, se origina un deslizamiento rotacional, estando la 
superficie de deslizamiento en la capa de arcillas plasti- 
cas. Debido a la p^rdida de soporte horizontal se desen- 
cadena rapidamente el relroceso, ladera arriba y hacia los 
flancos. 

7.3,4.3 Sackung 

El t&mino fue introducido por Zischinsky (1966) para de- 
signar manifestaciones superficiales de creep profundo en 
laderas de substratos de rocas laminadas. El sackung (en 
plural sackungen) es una palabra de origen aleman, que tf- 
picamente presents unos escarpes en la parte superior de 
la ladera (tambi^n llamados escarpes antiladera), contra- 
rios y antit&icos y asociados a depresiones lineales, que 
tienen el aspecto de fosa (graben). Las pequehas fosas, pa- 
ralelas a las curvas de nivel, estan rellenas de detritos con 
charcas effmeras (Figs. 7.28 y 7.29) (Guti^rrez-Santolalla 
et al., 2005). Las dimensiones son de 15-300 m de longi¬ 
tud y de 1-9 m de altura. En algunos casos, el escarpe es 
concavo y parece la cabecera de un deslizamiento (Bor- 
donau y Vilaplana, 1986). 

Se ban propuesto varios mecanismos para explicar los 
escarpes de las partes superiores de las laderas. Tabor 



FlGl RA 7.28 Sackung con 
pequena fosa rellena en la que 
se esta nealizando jna zanja para 
el estudio de los aedimentos y 
obtencion de edadea absolutes. 
Valle gladarde Estos, cerca de 
Benasque, Piririeq central. 
Espana. Foto F. Gutierrez. 
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FIG UR A 7.29 Sackung en 
Ragged Mountains (Alaska). Fata 
R Gutierrez. 


(1971) los considers causados por erosion difeiencial. 
Jahn (1964) sugiere que los escarpes de las partes supe- 
riores de las laderas resultan de una combinacidn de ex¬ 
tension inducida por gravedad y erosion en la zona de las 
grietas de tension originadas (Fig. 7.30a). Otros autores 
sugieren que la causante de los sackmgen es la flexion la- 
dera abajo en rocas muy latninadas (Fig. 7.30b) (Zis- 
chinsky, 1966, entre otros). Bovis (1982) propone que los 
sackmgen se producen por vuelcos flexurales definidos 
por diaclasas de gran buzamiento, combinado con la ero¬ 
sion de la parte superior de la ladera, para dar origen a las 
depresiones (Fig. 7.30c). La interpretacidn mas aceptada 
atribuye los escarpes de las partes superiores de las lade- 
ms a desplazamientos de pianos de rotura de gran buza¬ 
miento (Fig. 7.30d) (McCalpin e Irvine, 1995; Pasuto y 
Soldati, 1996; Bisci et at ., 1996; entre otros). Es muy po- 
sible, por tanto, que las caracteristicas geomorfologicas de 
los sackmgen sean un caso de conveigencia morfologica 
o equi final idad (Guti&rez-Santolalla et at., 2005). 

Se ban aduddo varias causas para explicar la extension 
lateral, que origins los sackmgen: p&dida de carga en va¬ 


lles glaciares en netirada (Agliardi et at., 2001); esfuerzos 
tensionales en las partes superiores de las laderas (Rad- 
bruch-Hall, 1978); sacudidas de terremotos (McCalpin, 
1999 y otros); desplazamientos cosfemicos de fallas tec- 
tdnicas profundas (McCalpin, 1999 y otros) y subsiden- 
cia por disolucion de evaporitas (Gutidrrez, 1998; Calvo 
et at., 1999). 

Los dates sobre la edad de los sackmgen son muy es- 
casos. El trabajo realizado por Gutterrez-Santolalla et at. 
(2005) encuentra que las edades mas antiguas para la trin- 
chera del sackrng de la ladera del Valle de Vallibierna son 
5900 cal. anos BPy para la del valle de Estes 6.790 cal. 
anos BP. Esta cronologfa senala una considerable dife- 
xencia de edad con respecto al comienzo de la retirada de 
los glaciares y, por consiguiente, results difTcil que tales 
sacknngen se hayan generado por pgrdida de carga de las 
laderas. McCalpin e Irvine (1995) encuentran tambicn 
una diferenda de edad similar en el sur de las Montanas 
Rocosas. Por consiguiente, es especulativo establecer una 
relacion entre los sackmgen y los cambios climaticos 
(Gutierrez-Santolalla et at., 2005). Parece mas probable 


F1GLIRA 7,30 Dagramas que 
lust ran las mecanismos 
rnplicados en la extension lateral 
propuestas por varies autores, 
paia la generation de los 
escarpes de la parte superior de 
la ladera (Guti£rrez-5antolalla et 
at, 2005). 



Hexfri ladera abajo 
de rocas can buzarriento 
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que la actividad sfsmica puede ser una de las causas 
(McCalpin, 1999), aunque para corroborar este hecho seria 
preciso llevar a cabo investigaciones paleosismologicas 
(Jibson, 1996). 

7.3.5 Fiujos 

Los fiujos constituyen untipo de movimlento cn masa flui¬ 
ds ficada por el agua o aire. El flujo implica una mayor de¬ 
formation interna que un desl izamiento. Los movimientos 
tienen lugar sobre un gran ndmero de pequenas superfi¬ 
cies de cizalla o porque el contenido en agua en la masa 
es tan alto, que llega a oomportarse como un fluido (Brom- 
head, 1986). 

Los fiujos pueden subdividirse en varios tipos en fun- 
cion del material al que afectan: flujos de detritos (debris 
flows), flujos de tierras (soilflows) y flujos de roca (took 
flows) (Dikau et al, 1996a; Dikau, 2004). Los debris flows 
movilizan fragmentos de roca, bloques y cantos en una 
tnatriz arenosa conescaso contenido enardila. Los flujos 
de tierras se desarrollan en arenas, limos y arcillas sa- 
turados en agua o licuefactados, que adquiren un com- 
portamlento fluido {mudflow, flujos de barro), aunque 
tambidn se producen solo en arenas {grain flows). 

La reologia del material y las morfologias resultantes 
de los flujos de tierras y detritos son similares, existiendo 
una transition gradual entre am bos extremes. Asf, para que 
un flujo se considers mudflow, el material movilizado debe 
oontener mas del 50% de particulas Anas. 

Adiferencia de los tipos de flujo anteriormente descri- 
tos, que se desarrollan sobre materials no oonsolidados, 
existe otro que afecta a rocas consolidadas (cohesivas): son 
los rock flows (Varnes, 1978) que generalmente se asocian 
a deformadones gravitacionales profundas (sackung). 


Los debris flows constituyen un flujo de sedimentos 
formado por una mezda de fragmentos gruesos empasta- 
dos en una matriz de parlfculas finas con un contenido de 
agua y aire en su interior {Johnson, 1970; Innes, 1983; 
Costa, 1984,1988a; Johnson y Rodine, 1984; Takahashi, 
1991; Coussot y Meunier, 1996; Corominas et al., 1996; 
Dikau, 2004). Los debris flows se localizan en la mayo- 
rfa de las zonas morfodimaticas y pueden desplazarse 
grandes distancias y ser muy destructives. La fuente de 
material se encuentra en los depositos de ladera y de al- 
teracion. En las montanas podemos tener otra de las are¬ 
as de alimentaddn que son los depositos aluviales 
correspondientes a anteriores etapas de actividad fluvial. 
El agua necesaria para generar un debris flow suele pro- 
ceder de tormentas de alta intensidad o a veces de des- 
hielos rapidos o precipitaciones pluviales sobre un manto 
de nieve enlas laderas. Estas drcunstancias producen una 
escorrentfa rapida, que al mezclarse con sedimentos hete- 
romdtrioos con abundantes partfculas arcillosas, dan lugar 
a los debris flows. Estos se comportan como un fluido vis- 
coso al aumentar la velocidad y disminuir la resistencia al 
cizallamiento (Johnson, 1970). La viscosidad de los debris 
flows varfa considerablemente, de tal manera que cuando 
son muy viscosos y de gran volumen erosionan los cana- 
les y producen levees {diques) netos en sus bordes por des- 
bordamiento del canal. Por el contrario, si la viscosidad 
es muy elevada, al desplazarse por laderas de prados ape- 
nas erosionan y los levees son muy pequenos (Selby, 
1993). Todo ello conforma una oleada de detritos hume- 
decidos que se desplazan por gravedad a lo largo de un ca¬ 
nal (Fig. 7.31). La morfologta de los debris flows es 
variable, aunque con rasgos comunes. Las formas mas fre- 
cuentes de estos depdsitos de flujo son las lobuladas en la 
zona frontal, junto con ondulaciones en las partes ante- 



FIGL RA 7.31 Debris flow/con 
lobulaciones. emplazado sobre 
un cono de dermbios de grandes 
dimensiones. Ibon de Plan. 
Pirlneb aragones. Foto P. Lusha. 
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riores, que son el resultado de sucesivas oleadas de mate¬ 
rial (Fig. 7.32). En los debris flows se diferencian unos de- 
pdsitos laterales y centrales que acaban en un talud frontal 
(Johnson y Rodine, 1984). Los debris flows inciden con- 
siderablemente en el canal de desagiie e incluso pueden 
desbordarle dejando depositos en los margenes (levees). 
La estructura interna (Fig. 7.33) es masiva con grandes 
dastos distribuidos al azar englobados en una matriz de 
grano fmo, aunque localmente pueden encontrarse lente- 
jones de arenas o limos depositados por un flujo mas flui- 
do entre sucesivos aportes de debris flows. Estos depositos 
estratificados, denominados depositos de transicion, pue¬ 
den formarse en condiciones de transito entre una fase de 
debris flow y otra fluvial, ftecuentemente al final del de- 
sarrollo de los debris flows (Wells y Harvey, 1987). Estos 
liltimos son mas frecuentes en las zonas proximales de los 
abanicos aluviales de ambientes des^rticos. 


Se reconocen dos mecanismos para el origen de los de¬ 
bris flows. El que tiene una mayor aceptacion propone la 
transformation en debris flows de deslizamientos de de- 
tritos de laderas abruptas, de 27° a 56°, por aditidn de agua 
de precipitacidn o de fusion nival, por ello desde un pun- 
to de vista morfoldgioo, la cabecera de los debris flow sue- 
le ser un debris slide. Este empapamiento del deposito 
suelto trae oonsigo la disminuciOn de la friction entre par- 
tfculas y el movimiento ladera abajo del debris flow 
(Campbell, 1975; Costa, 1988a). Otro mecanismo sugie- 
re que los debris flows se generan por agua que fluye ra- 
pidamente y al encontrarse con un deposito suelto se 
mezcla con el mismo para producir un debris flow (John¬ 
son, 1970; Johnson y Rodine, 1984). Estos autores deno- 
minan a este tipo de iniciacidn del proceso «efecto de 
manguera de agua». Para producir los debris flow con 
cualquiera de los mecanismos, se necesitan precipitacio- 


FIGURA 7.32 Esquema de un 
debris flow lobulado en el que se 
ndican las olas de detrltos y los 
dspbsitos laterales y medios 
(Johnson y Rodine, 1984). 



FIGL'RA 7.33 Contacto por 
fella entre depositos de debris 
Sow, a la izquierda de la 
fetografia, y sedimentos fluviales 
estratificados, a la derecha. 
Abanicos aluviales pleistocenes 
en rib Blanco. Precoidilleia de los 
Andes. Provincia de Mendoza. 
Argentina. 
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nes de elevada intensidad, que pueden originar inunda- 
ciones repent inas (flash floods). Estas no suelen serfre- 
cuentes y el intervale de recurrencia para la genesis de 
estos depositos se estiina de 300 a 10.000 anos (Costa, 
1988), aunque localmente. 

Los debris flows se desencadenan por intensas lluvias, 
cuando existe abundante material coluvial, y se movilizan 
a travds de canales y sobre abanicos aluviales (Johnson y 
Rodine, 1984), para depositarse finalmente en zonas de 
baja pendiente, alimentando en numerosas ocasiones la ca- 
becera de los abanicos aluviales. La distincion entre de¬ 
positos de debris flows y fluviales no siempre es facil, ya 
que parece existir una gradacion continua entre ambos 
(Hooke, 1987). Ambos proceden de fluidos canalizados 
con diferente viscosidad y gran capacidad de transporte y 
erosion. 

En su recoirido los debris flows arrancan la vegetacion, 
cubren carreteras, canales y ferrocarriles, arrastran cochcs, 
destruyen construociones y recubren campos de cultivo 
(Hooke, 1987). En areas arcillosas de zonas semiaridas 
tambien se producen coladas de barro que se canalizan por 
la red de regueros y barrancos, ocasionando riesgos im- 
portantes. 

Los debris flows son muy frecuentes en las zonas se- 
miaridas del mundo y han sido estudiados por numero- 
sos investigadores, sobre todo en California. A modo de 
ejemplo, en La Canada Valley, Los Angeles County, se 
han producido en 1934,1938 y en el periodo 1962-1971 
numeiosos debris flows que han ocasionado 63 muertos 
e importantes pdididas materiales {viase Johnson y Ro¬ 
dine, 1984). 

El area de la ciudad de Gissar, situada al sur de Taji¬ 
kistan, cerca de la frontera con Afganistan, sufrio un 
terremoto en 1988 que desencadend multitud de desliza- 
mientos en las colinas alomadas constituidas por loess, que 
estaban saturadas por el agua de riego. La aceleracion sfs- 
mica produjo la licuefaccion de estos materiales, dando lu- 
jpr a flujos de barro, que afectaron a un area de hasta 2 
kms de distancia y en total se movilizaron unos 20 millo- 
nes de m 3 , quedando entenadas casas en las afueras de la 
ciudad (Ishihara, 1989). 

En algunas zonas, el desarrollo urbano se extiende has¬ 
ta los apices de los abanicos, lo que propicia una mayor 
progression de las coladas de detritos y de barro, ya que el 
substiato urbanizado facilita la propagacidn del flujo y, al 
ser impermeable, evita las pdrdidas de agua (Rantz, 1970). 

Los I a ha res son debris flows originates a parti r de ma¬ 
terial piroclastico de los flancos de un volcan, general- 
mente de caracter explosivo. Los lahares pueden variar de 
tarnano des.de volumcncs mcnores de 0,1 millones de m 3 
a colapsos de edificios volcanioos (>3.500 millones de m 3 ) 
(Neall, 2004). Constituyen uno de los riesgos volcanicos 
mas devastadores, que han producido la pdrdida de nu¬ 
merosas vidas humanas y han destruido las estructuras en- 
contradas a su paso. Segtin Neall (1996) han causado 
64.000 muertos a lo largo de la historia. 


7.3.6 Movimientos de masa 
complejos 

Con frecuencia, los movimientos de ladeia implican uno 
o mas tipos de los movimientos descritos con anterioridad. 
Los movimientos de masa complejos se manifiestan por 
las diferentes partes de la masa movilizada o por las dis- 
tintas etapas del desarrollo de los movimientos (Varnes, 
1978). Asf, es comtin que una masa comience a moverse 
de acuerdo con un determinado tipo de rotura y poste- 
riormente evolucione en su desplazamiento a otro tipo de 
movimiento. 

Muchos ejemplos, algunos de ellos catastrdficos como 
los del Huascaran (Peru) o Aberfan (Reino Unido), ilus- 
tran claramente los tipos mas frecuentes de movimientos 
de masa complejos. 

7.3.6.1 Ava lane has de roc as 

Las avalanchas de rocas, tambidn denominadas sturzs- 
trom por Hsu (1975) pueden definirse «como un movi¬ 
miento en masa fluidificado, fundamentalmente por aire, 
que moviliza rapidamente grandes voliimenes de roca, 
derivados de la desintegracidn de rocas desprendidas, que 
se movilizan por la influencia de la gravedad» (Seij- 
monsbergen et al. y 2005) (Figs. 7.34 y 7.35). En la zona 
de acumulacion su volumen puede superar los 10 millo¬ 
nes de m 3 ,cubriendo una superficie mayor de 0,1 km 3 
(Angeli et al, 1996). 

Las velocidades de las grandes avalanchas de rocas su¬ 
pers n los 90 km/hora y algunos bloques alcanzan los 350 
km/hora. Pueden recorrer hasta 10-30 km y ascender a al- 
turas de varios cientos de metros en la ladera opuesta. En 
ocasiones, las avalanchas de rocas se canalizan y deposi- 
tan su carga al pie de la montana, generando una morfo- 
logi'a en abanico (Fig. 7.36). Las grandes avalanchas se 
originan fundamentalmente en las altas montahas de la- 
deras abruptas, socavadas por procesos fluviales y glacia¬ 
tes, que generan escarpes subverticales o cantiles 
susceptibles de sufrir cafdas de grandes masas rocosas 
(Selby, 1993). 



FIGL'RA 7.34 Bisque diagrama de una avalancha de rocas 
(Angeli et a/., 1996). 
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FIG UR A 7,35 Fuertes 
eecarpes en la dolomfa principal, 
desprendimientos, oono de 
detritos y avalancha da rocas. 
Passe de Giou (2236 m). Alpes 
Dolomitas, Italia. 



F1GURA 7.36 Canal y abanico 
oorrespondiente a ana avalancha 
(fa rocas. Parque Natural di 
Dolomiti di Scstp. Italia. 



El analisis mccanico de una avalancha de rocas inclu¬ 
de, en primer lugar, la rotura inicial que origina despren- 
dimientos y, en segundo lugar, el desplazamiento 
subsiguiente (Angeli et al., 1996). Se han emitido nutne- 
rosas hipotesis para explicar el origen de las avalanchas 
de rocas, pero ninguna parece del todo satisfactory. Ade- 
mas de las socavaciones, se piensa que la retirada de los 
hielos despuds de la Ultima glaciacion puede haber pro- 
ducido descompresiones en las laderas de las montanas 
(Panizza, 1973), pero el principal problems es explicar las 
causas del desplazamiento de los grandes voldmenes de 
roca y el cambio cinematieo que se produce despuds de la 
rotura inicial (Angeli et al., 1996). 

7.3.6.2 Ffujos de&lizantes (flow slides) 

Son colapsos estructurales del material de ladera, que se 
fluidifies momentaneamente y moviliza, alcanzando gran 


velocidad y largo desplazamiento (Ibsen et al., 1996c; Di- 
kau, 2004) (Figs. 7.37 y 7.38). Un flujo deslizante esta 
compuesto por material poco compactado que pierde su 
cohesion y alcanza la fluidificacion de la masa. El fluido 
puede ser aire o agua y, por consiguiente, el mecanismo 
dom inant e es la fluidificacidn o licuefaccidn. El flujo des¬ 
lizante es un movimiento en masa complejo que comien- 
za con un deslizamiento que en su progresion se fluidifies 
rapidamente y se convierte en un flujo. Su nombre se debe 
a que muestra rasgos morfoldgicos propios, tanto de un 
deslizamiento como los de un flujo. Cuando cesa el des¬ 
lizamiento el flujo subsiguiente cesa poco despuds (Ibsen 
et al., 1996c; Dikau, 2004). Por lo general, la duracidn del 
flujo suele ser de unos pocos minutos, aunque en el fren- 
te del flujo deslizante puede removilizarse algunos dxas 
despuds, como tuvo lugar en Jupille (Bdlgica) (Calamber 
y Dantine, 1964). Los flujos deslizantes se producen en 
materiales casi sin cohesion, como tilles glaciaies, es- 
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Material granular suelto, 
esoorrfcfefas 



Desauolb oonfinado o su bsecuente 
que puede fomnar d iques late rales 
(per ejernpb, Aberran, JupflJe) 


FJGDRA7.37 Bloque 
diagrams de un fipico flujo 
deslizante (Ibsen, 1996c). 



FlGURA 7.38 Flujo deslizante 
en un coidon mori^nico 
constituido por material suelto 
heterom^trco de fill ^aciar. 
Barranco de Remascan. 
Benasque. Pirineo de Aragon. 
Foto F. Gutierrez. 


combreras de carbdn, como el desastroso flujo deslizante 
de Aberfan (Reino Unido) de octubre de 1966, y el de ce- 
mzas en Jupille (Belgica) de febrero de 1961. Tambi^n en 
vertederos, como en Portino {Coruna, Espaiia), en sep- 
tiembre de 2002 (Fig. 7.39) se desenqadend un importan- 
te deslizamiento que causd un gran impacto ambiental. 
Bishop (1973) lleva a cabo un minudoso estudio sobre es¬ 
tos tipos de flujos deslizantes. 

En esta categoria de movimientos en masa complejos 
se puede incluir el deslizamiento xeactivado de La Valet- 
te de marzo de 1988 (Fig. 7.40) en los Alpes de Haute- 
Provence, situado en la margen derecha del rfo Ubaye, en 
la cuenca del toirente de La Valette. El escarpe principal 


de la cabecera tiene 300 m de altura y corresponde a un 
deslizamiento rotacional. A partir del mismo, fluyeron ar- 
cillas negras jurasicas y till glaciar con un volumen de 6 
mi Hones de m 3 , estando el piano de deslizamiento a 30 m 
de profundidad. 

Las causas de estos movimientos en masa complejos 
pueden ser vibraciones, tembloies sfsmicos, intensas pre- 
cipitaciones, sobrecarga rapida y movilizacion del sopor- 
te lateral (Ibsen et aL 1996c). Estos flujos deslizantes 
poseen una gran energfa y llegan a transportar enormes 
bloques. Como consecuencia, han producido numerosas 
p^rdidas humanas y cuantiosos danos materiales en in- 
fraestructuras e incluso modificado cauces de rfos. 
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FIG U RA 7.39 Fujo desl iza nte 
al unvertedero. Portifio 
(Coruna). Espana. 




F1GURA 7.40 Fujo deslizante de La Valette. Alpes de 
hbute Prove noe. Francia. 


7.3.63 Crandes deslizamientos 
gravitacionales 

Ademas de los deslizamientos a lo largo de superficies pre- 
deteiminadas de la clasificacion de Zaruba y Mend (1982), 
como el deslizamiento intracuatemario de Flims (Suiza), se 
ieoonooen otros movimientos antiguos de rocas sohre pia¬ 
nos de estratificacidn o sobre argi litas, filitas y micasqui- 
tos. Estas deformaciones de grandes dimensiones en 
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laderas de montana se oonocen como deslizamientos gra- 
viktcionales y son movimientos oomplejos. Se producen en 
conjuntos sedimentarios levantados tectdnicamente for- 
mando una estructura plegada. Los oomplejos de capas le- 
vantadas deslizan ladera abajo a favor de materiales de 
coeficiente de friccidn bajo. Estos deslizamientos suelen 
ser de gran extension (Zaruba y Mend, 1982). 

Se ban descrito, en el ambito de la tectonica, en rela- 
cidn con los mantos de corrimiento, numerosos desliza¬ 
mientos gravitacionales en las montanas alpinas europeas. 
Un ejemplo de los Apeninos lo estudid Giannini (1951), 
en el que arcillas estiatificadas y areniscas del Oligoceno 
deslizaron sobre arcillas del Malm (Fig. 7.41). Tam bid n en 



FlGURA 7.41 Desarrollo de un deslizamiento 
gravitational: 1) arcillas estratificadas, 2) areniscas, 3) arcillas 
rojas, 4) calizas silfceas. (a) Levantamiento de un pliegue 
fallado. (b) Deslizamiento gravitational de la parte apical del 
pliegue a lo laigo de la capa arcillosa. (c) estado final despu^s 
de la denudacidn parcial (Giannini, 1951). 







los Dolomites (Alpes) de Cortina d'Ampezzo (Italia) se ha 
identificado ana deformacidn gravitacional profunda con 
varias etapas de evolucion. En la parte superior del movi- 
miento se produce la extension lateral acompanada por 
deslizamientos de bloques y, en las partes inferiores, la ex¬ 
tension lateral evoluciona a deslizamientos de bloques. En 
cam bio, en la base se desarrollan desprendimientos, vue l- 
oos y pequenos deslizamientos (Pasuto et ai., 1994). 

En la Sierra del Montsec (Prepirineo central) se han 
estudiado deslizamientos afectados por la superficie de 
erosidn pre-oligocena y otros mas antiguos de grandes di- 
mensiones, que se generaron durante el Garumniense y el 


Eoceno inferior. Los deslizamientos cuaternarios han esta- 
do activos hasta la actualidad. Resell y Linares (2001) se¬ 
rial an que en los frentes de cabalgamiento se originan 
frecuentemente movimientos en masa que pueden ser si n- 
cronicos con el emplazamiento o posteriores. Coinciden con 
el momento en el que el relieve es mas en&gico. Asf, en el 
frente de la lamina cabalgante del Montsec se desanollan 
estos movimientos en masa, los cuales se han cartografia- 
do y oxdenado cronologicamente. Se trata de un oonjunto de 
deslizamientos rotacionales, que a lo largo de su evolucion 
temporal aparecen escalonados (Fig. 7.42). Estiman que el 
clima ha sido el factor desencadenante de los mismos. 




(a) Primer ebb erosivo-deposiebnai 
Cuaternarb a ntiguo 


fijtura morfotog fa erosrva 
deivalle 


Cfcto erasrvo preCua rternarb 


Future morfotoci fa erosiva 


Olbooeno postecidrim 


d'Ager 


Eocero de Ta Vail 


Facies Ga m m n ie nses 



f>) Segundoddoerflsivo-deposicional 
Cuaternarb media 


Rjturamorfctogfa erosiva 
del vale 



(c) Tercer tidoerosivo-deposbbnai 
Cuaternarb medio 

Futura morfobgia erosiva 
del valle 



(d) Cuarto cicfo erasrvo-deposbbnal 
Cuatema rb medio 


FlGtJRA7.42 Modelo evolutive 
propuesto para los deslizamientos 
(jravitacionales de Ja Sierra del Monsec. Se 
rruestia la suoesipn temporal de cuatro 
tides erosivo-deposicionales* acordes con 
el registro ejatemario de la zona (Resell y 
Linares, 2001). 
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Faclores que inciden en los movimientos de masa 


En el ©studio de los movimientos de masa es de primor¬ 
dial importancia el reconocimiento de los factores que 
condicionan la estabilidad de las laderas y aquellos otros 
que los desencadenan (Ayala et al., 1987b; Gonzalez de 
Vallejo et al ., 2002; Phillips, 2005). 

Los materials de una ladera estan sometidos a es- 
fucrzos de cizalla que tienden a promover el movimiento 
del material ladera abajo, a lo que se opone la resistencia 
de cizalla conlraria al movimiento. Por lo tanto, se puede 
calcular un Factor de seguridad, que resulta de la relacion 
resistenda/esfuerzo de cizalla. En una ladera estalica la re¬ 
sistencia supera al esfuerzo de cizalla y el factor de segu¬ 
ridad es mayor que uno (Crozier, 2004b). La inestabilidad 
se determina no solo por el margen de estabilidad de una 
ladera, sino tambi&i por las fuerzas desestabilizadoras ex- 
fernas que afectan a la misma (Crozier, 1986). 

Los movimientos de masa estan fntimamente ligados 
al ciclo geologico. La epirog^nesis, meteorizacidn, ero¬ 
sion, etc. son procesos de ladera de larga duracion que pre- 
paran las condiciones para que se desencadenen los 
movimientos en masa. 

En funcion de la intensidad de actuacion de los pro¬ 
cesos dinamicos y es tali cos, y de acuerdo con Selby 
(1982), existen dos tipos de laderas: las que la meteoriza- 
cion es menor que la tasa potencial de remocidn del ma¬ 
terial y aquellas en las cuales la tasa de transport© no puede 
eliminar todo el regolito que se produce, por lo que este 
se acumula sobre la ladera. Un punto inter medio serfa 
aquel en el que ambos procesos estan equilibrados. 

En conjunto y a largo plazo, los procesos de ladera es- 
tan determinados por la incision fluvial. La ampliacion de 
los valles se debe principalmente a procesos de ladera, 
mientras que la comente de fondo del valle incide verti- 
calmente y transporta los materiales aguas abajo (Cotton 
et al., 1996). Este es un proceos de larga duracidn, res- 
ponsable de muchos de los relieves que actualmente ob- 
servamos. 

Con el fin de entender adecuadamente las causas y de- 
sarrollo de la inestabilidad, se pueden diferenciar varios 
tactoies (Crozier, 1986, 2004b): l) Faclores precondi- 
donantes, que son estaticos, factores inherentes en los que 
no solo influye el margen de estabilidad, sino que actiian 
como catalizadores para permitir operar mas efectiva- 
mente a otros factores dinamicos desestabilizadores, en los 
que se puede catalizar el movimiento en masas por cau¬ 
sas externas (socavacion, Iluvias de tormenta), 2) Facto¬ 
res preparatories: son dinamicos, ya que por dcfinicion 
predisponen la ladera al movimiento; es decir, son facto¬ 


res que hacen a la ladera susceptible al movimiento sin lie- 
gar a iniciarlo (meteorizacidn, cambio climatico, levanta- 
miento tectonico, deforestacion, acciones humanas). 3) 
Factores desencadenantes son aquellos que inician el 
movimiento y la ladera llega a ser inestable (Iluvias in- 
tensas, sacudidas sfsmicas, y socavacion). 4) Factores sus- 
tentadores son los que controlan en una ladera activa 
inestable la duracion, forma y velocidad del movimiento. 

En algunas regiones los movimientos de masas no son 
muy frecuentes, mientras que en otras son tan abundantes 
que constituyen un factor crucial en el modelado del relie¬ 
ve (Fig. 7.25). Asf, en la isla montanosa de Taiwan, que ex- 
perimenta precipitaciones tropicales de alta intensidad, se 
hanreconocido7.810deslizamientos en un area de 100 km 2 
durante el periodo de 1965 a 1977 (Lee, 1981). No obstan¬ 
te, la mayorfa de las laderas son estables durante la mayor 
parte del tiempo. 

Los deslizamientos pueden deberse a varias causas, in- 
cluyendo las geologicas, morfologicas, flsicas y antropicas 
(Alexander, 1992; Cruden y Varnes, 1996), aunque solo 
una suele ser la desencadenante (Varnes, 1958). En algu- 
nos casos, pueden producirse deslizamientos sin que exis- 
ta una causa evidente desencadenante, sino que se originan 
por varios factores que se combinan, corno la meteoriza- 
cion que paulatinamente produce una disminuddn de la re¬ 
sistencia al cizallamiento de la ladera (Wieczorek, 1996). 

Las causas geologicas representan las caracterfsticas 
fundamentales del material que constituye la ladera, que 
comprenden la litologfa, composicion mineralogica y tex¬ 
tural del material, asf como su estructura (Borgatti y Sol- 
dati, 2005), que en conjunto determ i nan el comportamiento 
geomecanico. 

Las rocas y los suelos contienen muchos pianos de de- 
bilidad que reducen significativamente la resistencia de ci¬ 
zalla de la masa situada encima del material sin alterar. 
Estas discontinuidades tambi^n juegan un papel funda¬ 
mental en el movimiento del agua subterranea (Henscher, 
1987). Este autor clasifica las discontinuidades geotdeni- 
cas frecuentes en todos los tipos de rocas y suelos y dife- 
rencia: diaclasas tectonicas, fallas, lajamiento (sheeting) 
y discontinuidades litologicas. Cuando las discontinuida¬ 
des presentan angulos semejantes a los de las laderas, se 
facilita el desencadenamiento de deslizamientos trasla- 
cionales, como por ejemplo en el flysch. 

En terrenos granfticos, las caracterfsticas mas impor- 
tantes que afectan al comportamiento mecanico del rego¬ 
lito son las discontinuidades heredadas, la textura y los 
tipos de minerales de arcilla. Logicamente, tambidn influ- 
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ye el grado de raeteorizaddn y estructuracidn del saproli- 
to, ya que las laderas cubiertas de bloques meteorizados 
evolucionan por desprendimientos. El grus presenta una 
elevada porosidad con una baja resistencia al cizallamien- 
to y cuando se satura pierde la cohesion. Generalmente, en 
las alteritas de rocas granfticas, el piano de deslizamiento 
se sitda en profundidad, proximo al oontacto de la roca 
fresca con el regolito (Tricart, 1974a). El movimiento en 
masas suele ser de tipo rotational (Duigin, 1977). Este tipo 
de deslizamientos predomina al sur de Minas Gerais (Bra¬ 
sil), en el modelado domatieo de las «meias mranjas» (Tri- 
cart, 1974a). La presencia de disoontinuidades relictas en 
el regolito, en las que se incluye la superficie basal de me- 
teorizacidn y antiguos pianos de deslizamiento, facilita la 
penetration del agua, lo que reduce la resistencia al ciza¬ 
llamiento, pudiendo desencadenarse deslizamientos trasla- 
cionales. Se han citado ejemplos en la Sierra de la Costa, 
en Venezuela (Garner, 1966). 

Las caolinitas existentes en el regolito de los tropioos 
humedos tienen un Ifmite de contraccion bajo, de manera 
que no se agrietan en las dpocas secas. Sin embargo, la pre¬ 
sencia de minerales de la arcilla del tipo 2:1 (montmori- 
Uonita) da lugar a una retraction importante, con la 
generation de fisuras, que permiten una rapida infiltration 
y la fluidification, lo que favorece la generacion de desli¬ 
zamientos (Zaruba y Mend, 1982). Por otra parte, los sa- 
prolitos caolinfticos presentan unos elevados Ifmites de 
plastiddad y liquidez, mientras que en los saprolitos con 
montmorillonita son mas bajos. Por lo tanto, cuando se pro- 
ducen importantes lluvias y el material alcanza el Ifmite If- 
quido, se desencadenan gran cantidad de deslizamientos de 
distintos tipos, tal como suoedio en el piedemonte de los 
Andes de Vene zuela donde se midieron 899 mm en La Fria, 
durante los meses de febrero y marzo de 1972 (Tricart, 
1974a). Cuando las pendientes de las laderas son impor¬ 
tantes, predomina la diseocion y los minerales de la arci¬ 
lla existentes son del tipo 2:1, ya que la caolinita necesita 
para generarse un periodo de tiempo largo. La presencia 
de cantidades signiftcativas de arcillas hinchables acenttia 
el proceso de levantamiento y ademas disminuye la resis¬ 
tencia al cizallamiento del material de la ladera. 

Parece evidente que la energfa del relieve, la geome- 
trfa (altura, longitud y forma) y la exposition de la lade¬ 
ra, constituyen las principles causas gcomorfologicas. 
Una accion frecuente es la modification de la geometrfa 
de la ladera, que puede deberse a causas naturales como 
la socavaciOn fluvial y litoral, disolucidn, piping, etc., o 
artificiales, como los desmontes realizados para una obra 
ingenieril (Brunsden, 1979; Borgatti y Soldati, 2005). 

En las laderas de escasa inclination se originan muy 
pocos deslizamientos. En los trdpicos humedos africanos 
los trabajos de diversos autores (Thomas, 1994b) senalan 
que la inestabilidad en las laderas aparece por encima de 
26-28°, aunque estos va lores pueden diferir substanci- 
almente en otras regiones del mundo. Segdn distintos 
investigadores, la mayorfa de los deslizamientos se desa- 


rrollan entre 28 y 45°. Cuando las laderas son muy abrup- 
tas los deslizamientos generados son muy numerosos, so- 
bre todo en relation con fuertes lluvias (Fig. 7.25). 
Tambidn se debe considerar la historia geologica de la la¬ 
dera, ya que podemos encontrar antiguos deslizamientos 
relictos o fosiles, que pueden aportar datos muy valiosos 
para la interpretation de deslizamientos activos (Dramis 
y Sorriso-Valvo, 1994; Rosell y Linares, 2001). 

La meteorizacidn de las rocas es el resultado de la 
combinacidn de procesos ffsicos, qufmicos y biologicos, 
que conducen a su desintegracion. Las rocas o suelos es- 
tan afectados por influencias externas y variaciones at- 
mosfcricas, que crean inestabilidades al disminuir la 
resistencia al cizallamiento y la cohesion de los materia¬ 
ls (Crozier, 1986; Taylor y Cripps, 1987). 

Se reconocen un conjunto de variables que inciden en 
la meteorizacidn y formacidn de suelos: clima, actividad 
biologica, topograffa (que influye en el drenaje), roca ma- 
dre y tiempo necesario para la desintegracion y formation 
de suelos (Jenny, 1980). Uno de los principals efectos de 
la meteorizacidn es el cambio en el tamano de grano, que 
conduce por lo general a una distribution que depende del 
tamano de las partfculas o a una distribution multimodal, 
en funcidn de la roca madre. Cada tipo de distribution gra- 
nulomdtrica estarelacionada con un cambio especffico de 
la resistencia del regolito y su comportamiento posterior 
(Brunsden, 1979). 

De todos los parametros climaticos, el mas importan¬ 
te, sin duda, es la precipitation, ya que es el principal con- 
tribuyente a la rotura de la ladera. Esta puede tener lugar 
por aumento de la presion de los poros, lo que reduce la 
resistencia del material por hidratacion de arcillas, peso de 
la lluvia o nieve, como agente de meteorizacidn y, cuan¬ 
do tienen lugar las erecidas de los rfos, por socavacidn ba¬ 
sal (Selby, 1993), que disminuye o elimina su soporte en 
la base e increments el esfuerzo de corte en los materia- 
les (Ayala et al., 1987). 

El agua que penetra en el regolito se mueve hacia una 
zona de gradiente potential mas bajo, tanto en condicio- 
nes saturadas como no saturadas. En condiciones satura- 
das todos los poros del regolito estan rdlc nos de agua, lo 
que es frecuente en las partes inferiores de la alterita y des¬ 
puds de una intensa pretipitacidn. En general, el flujo no 
saturado es el predominante durante una gran parte del 
tiempo y se caracteriza por la presencia de agua solo en 
los poros pequenos y porsu flujo muy lento (Selby, 1993). 
El aumento de la presidn de agua de los poros produce un 
cambio de consistency, que a su vez disminuye la cohe¬ 
sion y la friccidn interna, lo que facilita los movimientos 
de deslizamiento. Si tiene lugar un aumento rapido en la 
presidn de agua de los poros puede producirse una licue- 
faccion sribita, sobre todo en arenas finas y limosas {Za¬ 
ruba y Mend, 1969). 

Segfin numerosos autores los deslizamientos superfi- 
ciales en suelos y rocas meteorizadas se generan frecuen- 
temente en laderas pendientes durante los mementos mas 
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intensos de lluvia de tormenta. Es necesario superar cier- 
tos umbrales de intensidad y duracion para el desencade- 
namiento de estos movimientos en masa (Wieczorek, 
1996) (Fig. 7.43). El estudio de Campbell (1975) en San¬ 
ta Monica Mountains, sur de California, senala que cuan- 
do la precipitacion supera 6,35 mmfh se desencadenan 
deslizamientos superficiales que pueden transformarse en 
peligrosos debris flows. 

Con fiecuencia, las fuertes precipitaciones dan lugar 
adeslizamientos e inundaciones de caracter catastrofico. 
Durante el l al 4 de octubie de 1968, varies estados del 
noreste de la India sufrieron importantes Uuvias monzo- 
nicas que produjeion deslizamientos e inundaciones en- 
ferrando o soterrando parcialmente las ciudades de 
Darjeeling y Jalpaiguri. Fallecieron unas 1.000 personas 
y se registraron numerosas p^rdidas materiales, sobre 
todo en oleoductos, carreteras, ferrocarriles y viviendas 
(Davis, 1992). Esta accion combinada de inundaciones y 


deslizamientos tambi^n se manifesto en Honduras y Ni¬ 
caragua y otros paises centroamericanos, como conse- 
cuencia de las Uuvias relacionadas con el Huracan Mitch 
que se desarrollo entre el 29 de octubre y 3 de noviem- 
bre de 1998 (Hubp e Inbar, 2002; Rubiera, 2002; Banos, 
2002). El 85% de las tierras quedaron inundadas y se es- 
tima en mas de 10.000 las personas fallecidas y 15.000 
las desaparecidas, ademas de producir cuantiosos dahos 
en infraestructuras, viviendas y agricultura. El desliza- 
miento desencadenado en el Volcan Casitas (Fig. 7.44) se 
canaiizo por las faldas de la ladera y los piroclastos cons- 
tituyentes se convirtieron en un debris flow por adicion 
de agua, derramandose en las tierras agrfcolas al pie del 
volcan, donde se locaUzaban numerosos asentamientos 
que fiieron sepultados, causando la muerte de unas 1.500 
personas. La potencia del debris flow en las zonas dista¬ 
les se estima en unos 2 m {comunicacion personal del pro- 
fesor A. Cendrero). 


FIG LIRA 7,43 Oirvas 
acumulativas de lo$ iegi$tro$ de 
precipitacion de Santa Monica y 
San Gabriel Mountains, sur de 
California. Cada una de las 
curvas corresponds a la estacibn 
indicada en la figura. Los puntos 
ijuesos indican los debris flows 
conocidos. Las partes mbs 
hclinadas de las curvas 
acumulativas indican una mayor 
intensidad de precipitacibn 
(modificado de Campbell, 1975). 



Eitaro 1969 


FlGURA 7.44 Deslizamiento 
del volcan Casitas y debris flow 
subsecuente, desencadenados 
por las Uuvias del Huracan Mitch 
a finales de octubie y primeros 
de noviembie de 199B. Los 
materiales del debris flow 
Sepultaion a unas 1.500 
personas. Noroeste de la Ciudad 
de Lebn. Cadena volcanica 
de Maribios. Nicaragua. Foto 
A Gomez Sal. 
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Los deslizamientos constituyen un fcnomcno erosivo, 
period!co y catasirofico en determinadas zones {Guerra y 
Favis-Mortlock, 2002). Asf, la regidn cornprendida entre 
Sao Paulo y Rio de Janeiro esta surcada por las abruptas 
Seiras do Mar y Mantiqueira, separadas por la Val Parai- 
ba. Se han registrado deslizainientos catastroficos en 1942, 
1956, 1966, 1967 y 1988. Como consecuencia de las 
inundaciones y deslizainientos de 1942 se establecieron 
medidas gubernamentales en re lac ion con las practicas de 
construccidn, conservacion forestal y usos del suelo. En 
marzo de 1956, la ciudad de Santos fue afectada por fuer- 
tes lluvias, con intensidades maxi mas de 250 mm en 10 
horas, que desencadenaron numcrosos deslizainientos ro- 
tacionales y traslacionales (Pichler, 1958). En enero de 
1966 las lluvias alcanzaron en Rio de Janeiro 472 mm en 
72 horas y se produjeron numcrosos movimientos de ma- 
sas, tales como desprendimientos de bloques, coladas de 
barm y deslizainientos rotacionales (Tricart, 1974a). El de- 
sastre produjo mas de 1.000 muertos. El desarrollo mas 
espectacularde deslizamientos tuvo lugar en las zonas es- 
carpadas de la Serra das Araras, que forma parte de la Se- 
ira do Mar y se local iza a 50 km al oeste de Rio de Janeiro. 
El 22 y 23 de enero de 1967 se produjo una precipitacidn 
de unos 275 mm, con intensidades de 114 mm/hora, acom- 
pahada por intensos truenos. Se desencadenaron mas de 
10.000 deslizamientos en un area de 180 km 2 , del tipo de 
deslizamiento de detritos (debris slides), avalancha de de- 
tritos y coladas de barro que afectaron a suministros de 
agua y electricidad y al transporte por carretera, cortan- 
dose la autopista Sao Paulo-Rfo de Janeiro. Fallecieron 
1.700 personas y las pdrdidas materiales se estimaron en 
1.600 millones de dolares {Jones, 1973). Finalmente, en 
febrero de 1988 las avalancluas de detritos en Rio de Ja¬ 
neiro causaron la muerte de 200 personas y 20.000 que- 
daron sin hogar (Smith y de Sanchez, 1992). 

En la literature geomorfologica se han descrito diver- 
sos eventos de deslizamientos catastrdficos de diversa 
magnitud producidos por las precipitaciones. Uno de los 
mas importantes tuvo lugar el 29 de octubre de 1959 en 
la ciudad de Minatillan, al sureste de Mdjico, donde se 
desencadenaron por la noche coladas de barro masivas, 
que sepultaron numerosas viviendas y ocasionaron la 
muerte de 800 personas c uando dormian. En la Grand Ri- 
vidre du Nord (Haiti), el 13 y 14 de noviembre, en rela¬ 
tion con intensos aguaceros ttopicales, se originaron 
importantes movimientos de masas de lodo y roca que 
afectaron a numerosos pueblos. Como consecuencia fa¬ 
llecieron 500 lugarehos y turistas {Davis, 1992). 

En los Pirineos orientales, las lluvias de alta intensi- 
dad y corta duracion desencadenan la mayoria de los de¬ 
bris flows y deslizamientos superficiales desarrollados 
sobre coluviones y rocas alteradas. Las grandes roturas se 
producen por lluvias de uno o dos dlas, con intensidades 
de precipitacidn que superan 200 mm en 24 horas. Las llu¬ 
vias de moderada intensidad suelen desencadenar o reac- 
tivar coladas de barro y deslizamientos rotacionales y 


traslacionales en formaciones arcillosas. Los analisis de 
documentos histdricos y de dendrocronologia senalan que 
los deslizamientos han aumentado significativamente des- 
de 1959 (Corominas y Moya, 1996). 

El incremento de la escorrentia por las precipitacio- 
nes de lluvias o rapidas fusiones nivales da lugar a pe- 
quenos debris flows, mientras que en las partes mas bajas 
de las laderas y en los pequehos cursos fluviales, duran¬ 
te las grandes tormentas, se produce un incremento con¬ 
siderable en el contenido en sedimentos de las aguas de 
escorrentia {flujos hiperconcentrados) o grandes debris 
flows {Florsheim et al, 1991). 

En el estudio de la secuencia de procesos desencade- 
nados por intensas lluvias en el norte de Italia, Luino 
(2005) reconoce una primera etapa en la que se generen 
deslizamientos de detritos en laderas abruptas y mud-de¬ 
bris flows en cuencas de menos de 20 km". Con una ma¬ 
yor precipitacidn comienzan a producirse en cuencas de 
hasta 2.000 km 2 , deslizamientos en masa que afectan al 
substrato rocoso con voliimenes de hasta dos millones de 
metros cubioos. Finalmente, en las cuencas que superan los 
2.000 km 2 la escorrentia generada produce la socavacidn 
basal de las laderas y, despuds de algunos dfas de un pe- 
riodo de intensa precipitacidn, se originan deslizamientos 
prof undos que movilizan importantes masas de rocas. 

A pesar de que pareoe clara la relacidn causa-efecto en¬ 
tre precipitaciones intensas y desencadenamiento de des¬ 
lizamientos superficiales, el papel que juegan las lluvias 
en el movimiento de deslizamientos profundos no es tan 
evidente. Existe una relacidn, tal y como han puesto de 
manifesto numerosos autores, pero su analisis es mas 
complejo; siendo necesario para ello contemplar la lluvia 
antecedente y conocer el comportamiento hidrogeoldgico 
de la ladera. 

Brand et al. (1985), en sus estudios sobre la relacidn 
entre la precipitacidn y los deslizamientos en Hong Kong, 
senalan que si la intensidad de las lluvias supera los 70 
mm/hora se producen importantes deslizamientos y cuan¬ 
do la intensidad no supera los 10 mrn/dfa dstos son muy 
escasos. Tambidn estos autores enfatizan sobre el papel 
que juegan las precipitaciones anteriores, ya que condi- 
cionan el desarrollo de deslizamientos superficiales o pro¬ 
fundos. 

Las intensidades de precipitacidn altas no son fre- 
cuentes en los climas tropicales htimedos (Lai et al., 
1981). Los deslizamientos profundos (Fig. 7.47) estan cla- 
ramente influenciados por precipitaciones inmediatamen- 
te precedentes o por otras de larga duracion (Thomas, 
1994a). Asf, en marzo de 1974, en Tubarau (Sureste de 
Brasil), llovio 742 mm en 16 dfas, de los que 240 mm se 
registraron en el tiltimo dfa. Las consecuencias fueron ca- 
tastroficas, con numerosos deslizamientos e inundaciones, 
perdiendo la vida 25 personas por un ilnico deslizamien¬ 
to (Bigardla y Becker, 1975). 

La repida fusion de la nieve producida por un subito 
calentamiento, o por precipitaciones de lluvia sobre la nie- 
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ve, anade agua a las laderas y se incrementa la presion de 
agua en los poros, lo que puede desencadenar desliza- 
mientos. Se conocen muchos ejcmplos en la literatura en 
la que se analizan estas relaciones. 

Una circunstancia importante que se plantea es la po- 
sible relacion entre cam bio climalico y deslizamientos 
{Gonzalez, 1995; Gonzalez et al, 1996, 1999; Remondo, 
2001; Remondo et al., 2005a y b; Soldati et al., 2004). Una 
reconstiuccion de cambio climatico durante el Holoceno en 
la region de Cantabria (Espana) {Salas, 1993, 1995), ba- 
sada en registros polfnicos, dataciones isotdpicas y otras 
Monicas han puesto de manifiesto que existe una correla- 
cion entre la ocurrencia de movimientos en masa y los cam- 
bios climaticos deducidos, que tuvieron lugar en torno a 
S.500-7.500 BP, 3.000-2.500 BP y 500-300 BP. Todos ellos 
conesponden con etapas de una mayor precipitacion (Fig. 
7.45) (Gonzalez, 1995; Gonzalez et al., 1996). Por otra par¬ 
te, Remondo (2001) y Remondo et al., (2003a, 2005a, b) 
indican que el incremento de frecuencia de deslizamientos 
en las ultimas ddcadas, en las montanas del norte de Es¬ 
pana, no estarelacionado con parametros dimalicos o ac- 
tividad sfsmica, sino con indicadores socioeconomicos de 
acciones humanas. Ademas, han llevado a cabo un anali- 
sis detallado de frecuencia de deslizamientos durante un 
periodo de 43 anos, que ha sido utilizado para producir y 
validar mode los de susceptibilidad y obtener mapas de ries- 
go de deslizamiento, que permiten efectuar prediociones 
cuantitativas (Remondo et al., 2005b). En investigaciones 
posteriores, Remondo et al. (2003b) establecen un pro- 
cedimiento para validar los mapas de susceptibilidad de 
deslizamiento e indican que la validacion es esencial para 
determinar el valor predictivo de los mapas de suscepti- 
hilidad. 

El rapido descenso del nivel del agua junto a una La- 
dera puede desencadenar deslizamientos en presas de tie- 
na, a lo largo de las Kneas de costa y sobre las orillas de 



F1GL ! RA 7.4.1 Cambios de temperatura y precipitaciones 
en el Holoceno de Cantabria (Espana) e intento de couelacidn 
con peiiodos de mayor ocurrencia de deslizamientos. 

D-lll = Dryas III; PB = P re bo real; B = Boreal; A = Atlantico; 

SB = Sub-boreal; SA = Subatlantico (Gonzalez et al., 1996). 


lagos, embalses y rfos. Este descenso brusco puede mani- 
festarse en un curso fluvial en una inundacion (Fig. 7.46), 
en la cafda siibita del nivel del agua en un embalse o en 
el descenso del nivel del mar despuds de una marea de tor- 
menta. 


FIG UR A 7.46 Deslizamiento 
ntacional porsocavacion basal, 
debido a una crecida 
eeperimentada por el rio Ebro, 
aguas arriba de Zaragoza 
(Espala). Foto J. Guerrero. 
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FlGURA 7.47 Cicatriz de 
arranque de un deslizamiento 
oolonizado en unos meses por 
vegetacidn. Saint Denis, Is la de 
la Maitinica (Pequenas Antillas). 



Las investigaciones sobre la influenda de la vegeta¬ 
cidn en la estabiiidad de las ladcras comienzan a partir de 
la ddcada de I960. Hasta entonces muchos la considera- 
ban corno un factor de escasa incidencia y en la actuali- 
dad se ha demostrado, en varias drcunstandas, que su 
influjo es importante, sobre todo en deslizamientos su- 
perficiales (Greenway, 1987). A pesar de ello, desde hace 
mas de un siglo se han estado utilizando repoblaciones de 
arboles y arbnstos para controlar la erosion y ayudara es- 
tabilizar las laderas. Sin embargo, en un estudio de So 
(1971) los 700 deslizamientos desencadenados como con- 
secuencia de una intensa tormenta en Hong Kong se lo- 
calizan mas frecuentemente en las laderas de mayor 
vegetacidn. En zonas tropicales, la superficie de desliza¬ 
miento se coloniza rapidamente por vegetacidn (Fig. 7.47). 

Greenway {1987), en su trabajo sobre vegetacidn y es¬ 
tabiiidad de las laderas, establece una diferenciacion en- 
tre mecanismos hidrologicos y mecanicos. Entre los 
primeros se encuentra el papel bendfico de la intercepta- 
cion, que reduce la infiltracidn por las perdidas de absor- 
cidn y evaporacion. Por el contrario, las raices y tallos 
aumentan la capacidad de infiltracidn y el flujo superfi¬ 
cial y este mecanismo puede promover deslizamientos so¬ 
bre laderas muy inclinadas con suelos superficiales, como 
en Brasil (De Ploey y Cruz, 1979). Tambidn las raices to¬ 
man agua del suelo disminuyendo la presidn de agua en 
los poros. Un factor adverso es la pdrdida de humedad del 
suelo que conduce al agrietamiento y a una mayor capa¬ 
cidad de infiltracidn. Los factores mecanicos engloban el 
reforzamiento del suelo por las raices, que aumenta la re- 
sistencia al dzallamiento. Hay que tener en cuenta el tipo, 
profundidad de penetracidn, grado de extension y resis- 
tencia de las distintas raices existentes. 

Tsukamoto y Kusakabe (1984) en su estudio sobre la 
influenda de la vegetacidn en las laderas de Japon, llevan 
acabo una clasificacidn simple en la que diferencian cua- 
tro tipos (Fig. 7.48). El tipo A tienen un suelo poco po- 



FIG UR A 7.48 Clasificacidn de la$ laderas en f unddn del 
anclaje y nefuerzo de las raices [Tsukamoto y Kusakabe, 1984). 


tente en el que las raices no penetran en el substrato ro- 
coso; la interfase suelo-roca puede actuar como piano de 
deslizamiento. El tipo B es similar al anterior, excepto que 
las raices penetran en el substrato. Las laderas del tipo C 
poseen una mayor potencia de regolito y contienen una 
capa de transicidn, en la que la densidad del suelo y la re- 
sistencia al dzallamiento aumentan con la profundidad. 
Las raices penetran en esta capa, proporcionando una ma¬ 
yor estabiiidad a la ladera. Finalmente, en el tipo D el re¬ 
golito es muy potente y las raices, al quedar circunscritas 
al mismo, tienen poca influencia mecanica sobre la esta¬ 
biiidad. Por debajo de la zona de raices pueden producir- 
se deslizamientos profundos. Por otra parte, las raices 
reducen la susceptibilidad a la erosidn. El peso de los ar¬ 
boles depende de sus espedes, diametro, alttira y separa- 
cion. La sobrecarga en una ladera incrementa el esfuerzo 


Capitub 7 • Laderas y inovimiento de masas 259 





de cizalla y la preside de agua en los poros. En Kneas ge¬ 
nerates, si el angulo de la ladera es pequeno la sobrecar- 
ga aumenta la estabilidad. La vegetacidn puede transmitir 
al suelolas fuerzas destabilizadoras derivadas de la action 
del viento. Durante los fuertes vientos llega a producirse 
el arranque de arboles, en particular de aquellos de siste- 
nias de rafces someras. Finalmente la deforestacidn de las 
laderas frecuentemente trae consigo el desarrollo de des- 
lizamientos, tal como se ha observado en numerosos Lu¬ 
cres del mundo. De acuerdo con lo anterior, el papel que 
la vegetacidn juega en las laderas es complejo, favore- 
dendo tanto la estabilidad como la ineslabilidad. 

Los cinturones orogdnicos alpinos estan sometidos con 
frecuencia a terremotos esporadicos, que inciden en la es- 
tabilidad de las laderas (Panizza, 1991). El efecto meca- 
nico de los terremotos es quizas la fuente mas iinportante 
de incremento transitorio de esfuerzo de cizalla en las la¬ 
deras. El efecto primario es la aceleracion del terreno. La 
fuerza adicional es igual a la masa del deslizamiento (po- 
tncial) por la aceleracion sfsmica, que puede superar 0,5 
veces la aceleracion de la gravedad. Debido a que esta 
fueiza puede actuar en varias direcdones, puede ser la cau¬ 
sa del inicio del movimiento por aumento de las fueizas 
desestabilizadoras. La aceleracion producida por los te- 
iremotos tambicn influye indirectamente en la estabilidad 
atravds de sus efectos sobre la cohesion del material. Al- 
gunos materiates son particularmente susceptibles a per- 
derresistencia de cizalla debido a vibraciones del terreno. 
En este sentido, el efecto mas espectacular es la licuefac- 
cidn. 

En limos y arenas sueltas se puede llegar a la licue- 
faccidn, que es un proceso en el que el suelo se satura de 


agua y se comporta como un fluido. En Papua Nueva Gui¬ 
nea, Simonett (1967) estudid la frecuencia de los desliza- 
mientos causados por terremotos y senalo que su nfimero 
disminuye logarftmicamente con la distancia al epicentro. 
Cuando la magnitud del terremoto es importante se in- 
crementa el raimero de deslizamientos y sus dimensiones. 
Los desprendimientos, deslizamiento de rocas y de suelos 
son los productos mas frecuenies de la actividad sfsmica. 
(Crozier, 1986). Por otra parte, las vibraciones del trafico, 
maquinaria, explosivos y el viento aceleran algunas veces 
el movimiento de las laderas. 

Se ban descrito numerosos ejemplos de deslizamien¬ 
tos producidos por terremotos. En 1971 el terremoto de 
San Fernando (California) desencadeno unos 1.000 mo- 
vimientos en masa. En Friuli (Italia), el terremoto de 6 de 
mayo de 1976 reactive movimientos en masas y desenea- 
deno numerosos deslizamientos nuevos. Ono de los mas 
desastrosos del mundo fue el de Huascaran. En la Cordi¬ 
llera Blanca peruana se localizan varies picos con glacia- 
res por encima de los 6.000 m siendo el Huascaran (6.654 
m) el mas alto (Figs. 7.49 y 7.50). En esta zona se sitda 
el valle del rfo Santa, que fue afectado por dos grandes 
avalanchas de hielo y roca. La primera, en 1962, produjo 
4.000 muertos y la segunda, de mayores dimensiones, fue 
desencadenada por un terremoto de magnitud 7,7 en la es- 
cala de Richter el 31 de mayo de 1970. En esta segunda 
ocasidn se movilizaron 50 millones de metros ciibicos de 
hielo, roca, detritos y agua, que alcanzaron velocidades de 
unos 280 km/h y cubrieron en ties minutos unos 16 km 
del fondo del valle. El pueblo de Yungay quedo enterrado 
y murieron de 18.000 a 20.000 personas (Fig. 7.51). Esta 
avalancha paiecc haber sido la mas importante registrada 






FIG UR A 7.49 Esquema de la avalancha de racas (en punteado) del Huascai£n, Andes del Peru, de 31 de mayo de 1970. (a) 
Desprendimiento. (b) Movimiento de la avalancha cerca de los coidones morrenicos termlnales. (c) Division de la avalancha en los 
lobules de Yungay y Ranrahirca (modificado de Plafker y Erickson, 1973). 
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FIGURA 7,5fl B Huascar^n 
visto desde el valle del rfo Santa. 
De la pared rocosa del pica norte 
(izquierda) es desde donde 
parti eron las avalanchas 
catastrbficas de 1962 y 1970. 
Cordillera Blanca, Peru. Foto 
J. Idpez-Martmez. 



FK; LRA 7,51 Lugar donde se 
encontraba el pueblo de Yungay 
(Cordillera Blanca, Peru), que 
quedo enterrado par la 
catastitifica avalancha ocurrida 
en 1970. Fata J. Ldpez-Martinez. 


en tiempos histdricos, por su mayor altura de cai'da, velo- 
cidad y volumen, y debe considerate como ana avalan- 
cha de hielo y roca (Plafker y Erickson, 1978). 

Los tcrrcmolos tambicn ticncn consccucncias hidrolo- 
ajcas. El terremoto de Zenkovjic, que tuvo lugar en 1847 
causo 10.000 muertos y la pdrdida de 20.000-30.000 ca- 
sas. Es famoso por bloquear el Rio Sai y por los desastres 
secundarios producidos por el colapso de los represa- 
mientos de los valles. Se contabilizaron mas de 40.000 su¬ 
perficies de rotura. La mayor tuvo lugar en la ladera de la 
montana Kouzou, donde se acumularon una gran cantidad 
de sedimentos sobre el Rfo Sai, creando un embalse de 
mas de 40 km de longitud- Tres semanas despuds del te- 
iremoto, la presa colapsd por el agua precedente de in- 
tensas Uuvias de toimenta. El agua almacenada por el Rfo 
Sai fluyo aguas abajo y produjo la perdida de 100 vidas 
humanas (Terakawa y Matsuo, 1996). 


Es bien conocido el hecho de que el crecimiento de la 
poblacion humana y de su capaddad tdcnica para inter- 
venir en el medio han afectado considerablemente a los 
procesos que inciden en 1a superficie de nuestro planeta 
(Cendrero, 1992). 

La actividad humana se manifiesta palpablemente en 
las laboies mineras y en las obras civiles (Ayala et ai, 
1987b). Las excavaciones modi fi can los perfdes de las la- 
deras en obras lineales, creando inestabilidades. Las vo- 
laduras dan lugar a vibraciones que pueden actuar como 
catalizadoras de movimientos de masa y, en general, dis- 
minuyen la estabilidad. Las sobrecargas son el resultado 
del incremento de peso, como el debido a la construccidn 
de texraplenes, que con frccuencia suelen desmoronarse 
parcialmente. fistos se construyen sobre valles rellenos de 
depdsitos aluviales, que suelen tener gran cantidad de agua 
y se desploman con facilidad (Zaruba y Mend, 1982). Ve- 
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der (1981) senala que en la primavera de 1969 comenzo 
a produeirse el asentamiento de un tramo del ferrocarril 
de Oberpullendorf a Rattesdorf. Hubo que tomar medidas 
bastantes coraplejas para estabilizar el teirapldn. Otro 
ejemplo (Fig. 7.52) es el proporcionado por Zaruba y 
Mend (1982) en Podelsin, cerca de Slany (Checoslova- 
quia). El teirapldn se emplazo sobre argi litas y aieniscas 
del P^rrnico y tambidn, en parte, sobre aluviones arcillo- 
arenosos, suprayacentes a gravas arenosas impregnadas de 
agua bajo presidn. El substrato extruyo progresivamente 
despuds de un periodo de intensas lluvias. 

La actividad minera (Figs. 5.52 y 19.3) induye explo- 
taciones en cantera, eortas y mineria subteiranea. Las dos 
primeras son excavaciones que ya han sido comentadas. En 
explotadones tnineras de galerfas subterraneas se produce 
una subsidencia por la perdida de volumen y cuando las vi- 
gas de madera que soportan las galerfas pierden su capaci- 
dad de sustentacion por el deterioro de las mismas, pueden 
generarse oolapsos, sobre todo en las galerfas mas proximas 
ala superficie. Un buen ejemplo lo encontramos en las mi- 
nas subterraneas de carbon del Este de los Estados Unidos, 
donde los oolapsos se disponen ortogonalmente, indicando 
el trazado de las galerfas (Gray y Bruhn, 1984). 

Un ejemplo de interaccion entre las acciones del hom- 
bre y el desencadenamiento de deslizamientos lo encon¬ 


tramos en el Barrio de la Corona (Ejea de los Caballeros, 
Zaragoza). Este barrio se asienta sobre un escarpe gene- 
rado como oonsecuencia del encajamiento y migracion la¬ 
teral del rfo Arba de Luesia. Este escarpe constituido por 
argil itas miocenas y una cobertera de gravas fluviales cua- 
ternarias (Gutidrrez et ai., 1995), pnesenta numerosos mo- 
vimientos en masa que afectan a varias construcciones de 
dicha localidad (Fig. 7.53). El estudio de los desliza¬ 
mientos indica que el factor desencadenante es el aporte 
de agua proveniente de fugas existentes en la red de sa- 
neamiento. Esta agua provooo la rapida reduccidn de la re- 
sistencia mecanica de las argilitas miocenas, afectadas por 
una densa red de discontinuidades y caracterizadas por un 
comportamiento dispersive y expansive (Fig. 7.54). 

Arsons (1988) diferencia tres principales consecuen- 
cias de la accion antropica sobre las laderas: 1) generation 
de laderas artificiales; 2) industrias extractivas que crean 
paisajes artificiales y 3) cambios en el uso del suelo. Con 
anterioridad se han descrito las dos primeras causas, acom- 
panadas de algunos ejemplos. 

En Uneas general es, los cambios de uso del suelo in- 
ducidos por el bombre increment an la erosion de los sue- 
los, aumentan la escorrentia y el area de drenaje de la cuenca 
(Strahler, 1956b). Innes (1983) al datar en Escocia los de¬ 
posits de debris flow mediante liquenometrfa llega a la 


F1GURA 7.52 Cblapse de un 
terraplert de ferrocarril cerca de 
Podlesin, Bohemia 
(Checoslovaquia). 1) Argilltas y 
areniscas p4micas. 2) Gravas 
arenosas. 3) Aluvion arcillo- 
arenoso. 4) Loess. 5) Aluviones 
fmosos. 6)Terraplen. 7) Masa 
deslizada (Zaruba y Mencl, 1982), 



FIGURA 7.53 Mbvimiento 
complejo de deslizamiento y 
cafda de bloques, que afecta en 
la cicatriz de ananque a las 
casas del Barrio de la Corona 
(Ejea de los Caballeros). 
Provincia de Zaragoza. Esparta. 



262 Geomorfdogia 




















FKi URA 7.54 Esquema evolutive de los movimientos en 
masa qua a fee tan al Barrio de la Corona (Ejea de los 
Caballeros). Provinda de Zaragoza. EspaPia. (Gutierrez et et., 
1995). 


conclusion de que los efectos de modificadon del uso del 
suelo, por incendio y sobrepastoreo, han sido responsables 
del aumento de los debris flows en los liltimos 250 anos. 

En la ComisaCantabrica, se ha registrado un incremento 
en la frecuencia de deslizamientos en las liltimas d&adas 
(Remondo, 2001) y en dos momentos prehistdrico-histdri- 
cos (Gonzalez a d., 1996,1999), que paieoen no tener re- 
lacidn con el rdgimen de precipitaciones, si no que mas bien 
se tratarfa de un impacto directo y generalizado del hom- 
bre sobre el tenitorio, deteiminado por la creciente in¬ 
fluence de la actividad Humana relacionada con el 
desanollo eoondmico, tecnoldgico y poblacional (Remon- 
do et d ., 2005a). Este tipo de xespuesta geomorfoldgica del 
impacto humano sobre los procesos superficiales puede ser 
unamanifestacion del «cambio geomorfologioo global*, in- 
dependiente del cambio climatico (Cendrexo, 2003). 

En las zonas tropicales, la accidn anlidpica afecta basi- 
camente a las alteritas, ya que en las dpocas secas se pro¬ 
ducer grietas de desecacion que favorecen la inftltracidn de 
agua durante las lluvias. El desencadenamiento de numero- 
sos deslizamientos en el amplia area deforestada de la Se- 
rra do Mar, entre Sao Paulo y Rio de Janeiro, se interpreta 
como debida en parte a estos procesos (Tricart, 1974a). 
Igualmente, la carenda de masa arbdrea trae consigo la in- 
existencia del poder o capacidad cohesiva de las rafees en 
el regolito y la carencia de anclado del substrato, asf como 
la pdrdida de absorddn de agua. Por lo tanto, en las laderas 
se produce una disminucion de la resistenda al cizalla- 
miento. Estas dreunstandas favorecen el desencadena¬ 
miento de deslizamientos durante piecipitadones intensas. 
Asf, en las Montanas Uluguru (Tanzania), el 23 de febrero 
de 1970 una toimenta de 100,7 mm, de ties horas de dura- 
cion, generd ! .000 nuevos deslizamientos superfidales y re¬ 
ach vo otros anteriores (Temple y Rapp, 1972). No obstante, 
el trabajo de So (1971) pone en tela de juieio el papel de la 
vegetadon como factor fundamental en el desairollo de los 
deslizamientos, ya que este autor senala que el 35% de los 
700 deslizamientos producidos en junio de 1966 en Hong 
Kong, se desencadenanon en areas forestadas, que ocupaban 
solo el 8,4% de la region. 



Riesgo de deslizamiento. Casos historicos 


El conjunto de aspectos o problemas a estudiar dentro de 
la Geomorfologfa Ambiental se pueden encuadrar en dos 
grandes grupos: materiales-recursos y procesos-riesgos 
(Cendrero, 1980). En relacion con estos dltimos, «no es 
sorprendente que la prevencion y oorreodon de los riesgos 
rat u rales haya venido constituyendo en las dltimos tiem- 
pos un medio de preocupadon credente en todo el miin- 


do, tanto en lo que se refiere a di fc rentes parses como a dis- 
tintas oxganizaciones internadonales» (Cendrero, 1997). 

Los deslizamientos son los fendmenos geomorfologi- 
cos mas frecuentes y mas extendidos en el mundo 
(McGuire et d., 2004). Cruden y Varnes (1996) proponen 
una escala de velocidad de los movimientos en masa, en 
relacion con su capacidad destructive Senalan que los des- 
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lizamientos pueden ser catastrdficos, si avanzan a gran- 
des velocidades y destruyen lo que encuentran a su paso. 
Los intermedios son mas lentos, aunque tambien pueden 
producir perdidas humanas y materiales. Finalmente, los 
deslizamientos lentos (sluggish) pueden crear danos a las 
propiedades, pero las amenazas sobre la vida de las per¬ 
sonas son muy raras (Tabla 7.1). No obstante, la capaci- 
dad destructiva de un movimento en masa depende no solo 
de la velocidad, sino tambien de la masa movilizada. For 
lo tanto, la magnitud de nn deslizamiento se debe a su 
masa y velocidad. Otro aspecto a tener en cuenta es el ma¬ 
yor o menor desplazamiento de la masa. 

Los fenomenos naturales no son un riesgo por si mis- 
mos, el riesgo tiene lugar cuando las personas sufren da- 
nos o perdidas (Selby, 1993), por lo que necesariamente 
tiene que haber exposicidn. Es oonveniente saber lo que se 
entiende por peligrosidad, exposicidn, vulnerabilidad y 
riesgo (Varnes, 1984; Panizza, 1988; Crozier y Glade, 
2005; entre otros). Peligrosidad (hazard), o amenaza en 
Iberoamdrica, es la probabilidad de que un fendmeno na¬ 
tural o inducido por el hombre se manifteste en un territo- 
rio y en un intervale de tiempo. Por ejemplo, la posibilidad 
de que se produzca un deslizamiento o terremoto en un lu¬ 
gar determinado. Por vulnerabilidad se entiende el grado 
potencial de pdrdidas resultantes de la actuacion de un fe¬ 
ndmeno de magnitud deteiminada. Exposicidn son los ele- 
mentos amenazados: poblacion, propiedades, actividades 
economicas, etc. expuestos a una deteiminada amenaza. El 
riesgo (risk) es el mimero de vidas perdidas, personas per- 


judicadas, propiedades danadas o perturbaddn de la acti- 
vidad econdmica, causado por un fendmeno natural. Por 
consiguiente, el riesgo es el producto de la peligrosidad por 
la vulnerabilidad y por la exposicidn. 

Gomo los deslizamientos son, con fiecuencia, fe¬ 
ndmenos secundariamente desencadenados por otros 
eventos peligrosos, como los teiremotos o empdones 
volcanicas, su impacto esta un tanto infravalorado 
(McGuire et al ., 2004). La Tabla 7.2. seriala los princi¬ 
pals desasties naturales causados por deslizamientos, en 
los que se han producido mas de l .000 muertos (Crozier 
y Glade, 2005). En consecuencia, las cifras que se ma- 
nejan estiman unas 8.658 muertes debidas a desliza¬ 
mientos y avalanchas entre 1990 y 1999, que constituye 
un valor infraestimado. El trabajo de Schuster (1996) so¬ 
bre los 25 deslizamientos mas catastrdficos del siglo xx 
es una aportacion muy importante por la extensa des- 
cripcion que lleva a cabo de los diferentes deslizamien- 
tos. En la Tabla 7.3 se sehalan las fechas, los principals 
tipos de deslizamiento y los danos en los liltimos 250 
anos. Los deslizamientos se sitfian fimdamentalmente en 
dnturones orogdnicos alpinos, donde la actividad slsmi- 
ca y las erupciones volcanicas son importantes (McGui¬ 
re et al., 2004). 

Alo largo del capltulo se han descrito numerosos des¬ 
lizamientos y, en ocasiones, sus causas. No obstante, se es- 
tima oonveniente analizar con algo mas de detenimie nto 
algunos deslizamientos «clasicos», que han sido bien 
estudiados y que, por lo tanto, ofrecen al lector una idea 


TABLA 7.1 Vatocidad y danos probables por deslizamientos (modificado de Cruden y Varnes, 1996). 


Qases 6e 
velocidad de 
deslizamiento 

Description 

Umites de velocidad 
[m 

Impacto destructive 

CatastrofiQQS 

1 

Extrem ad anient e 
rapido 

> 5 [~ 5-50 ms | 

Catastrofe vblenta. Escape improbable, muchos 
muertos. Edificios destruidos. 

intermedios 

6 

Muy rapido 

5,1ff a -5 

(~ m min' 1 -m s' 1 ) 

Algunas perdidas de vidas. DHTcil escape. Edificios 
destruidos. 

5 

Rapido 

5,10r 4 -5.10 _i 

l~ m hr'’-m min -1 ) 

Escape posible. Estructuras destmidas. 

Lentos (sluggish} 

4 

Moderado 

B.KT^.IO- 4 
(— msemana' , -m hr' 1 ) 

Algunas estructuras pueden mantenerse 
temporalmente. 

3 

Lento 

5,10" 3 -5,10' 6 

(~m ano"'-m semana" 1 ) 

Estructuras danadas que pueden repararse durante el 
movimiento. 

2 

Muy lento 

5,1Q~ 1# -5,10' S 

(— m siglo"’-m ano -1 ] 

Estructuras permanentes transitoriamente no danadas. 

i 

Extremadamente 

lento 

< 5,10" 10 (< m siglo -1 ) 

Movimientos perce ptibles s6lo me dr ante 
instrumentos. Construction posible con precauciones. 
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TABLA 7 * 2 , Principals desastres Maturates causados por deslizamientos, qua han producido mas 
da 1.000 muartos. Todos bs dates as tan basados an las fuantas indicadas an la correspendianta celumna. 
El tipo da proceso se dasigna sagun la biblbgrafia; n.i. = no indbado (Modifbade da Graziery Glade, 2005). 


Even to 

Causa 

desencadenante 

Fecha 

Lugar, region, pats 

Co ns ecu end as 

Fuente 

Desliza miento 

n.i. 

24.11. 1248 

Mont Granier, 

Savoie, Fran cl a 

1.500 a 5.000 muertos 

FlageoEEet (1989} 

Deslizamiento 

n.i. 

1310 

Zbtgui, Hubei, China 

2466 muertos 

Tianchi (1989) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

24.T1.1604 

Arica, Chile 

> 1.000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

19.06.1718 

Gansu Provonz, 

China 

40.000 fa mi lias 
enterradas 

Tianchi (1989) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

10.10.1786 

Ka ngd ing - Loud i ng r 
Sechuan, China 

100.000 muertos 

Tianchi (1989) 

Lahar 

Erup. volcanica 

19.02.1845 

Volcan Nevado del 
Ruiz, Colombia 

1.000 muertos 

Nussbaumer (1998} 

Deslizamiento 

n.i. 

09.1857 

Monte m./ Basilic., 
Italia 

5000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Lahar 

Erup. volcanica 

1919 

Java, Indonesia 

5110 muertos 104 
puebbs dest. 

Brand (1989} 

Deslizamiento 

Terre mo to 

16.12.1920 

Kansu, China 

>200.000 muertos 

Bell (1999) 

Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

1920 

Haiyuan, China 

100.000 muertos 

Tianchi (1989) 

Debris flow 

n.i. 

14.12.1941 

Huaraz, Peru 

4,000-6.000 muertos 

1/4 de Huaraz dest. 

Erickson et aL (1989) 
Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

1949 

Khalt, Tajikistan 

12.000 muertos 

Alexander (1995) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

15.08.1950 

Asma, India 

Aprox. 30.000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

Precipitacbnes 

1958 

Shizuoka, Jap6n 

1.094 muertos 19.754 
edificios dest 

Oyagi 11989} 

Deslizamiento 

n.i. 

29.10.1959 

MinatiEan, Mejico 

5000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Debris flow 

n.i. 

10.01.1962 

Nevados, Mt. 
Huascaran, Peru 

4,000 muertos Puebb 
de Yung ay dest. 

Erickson et aL (1989} 
Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

n.i. 

10.10.1963 

Presa de Vaiont, 

Valle del Piave, Italia 

2600 muertos 

Puebbs dest. 

Kfersch (1964, 1983) 
Muller (1964) 

Deslizamiento 

Precipitacbnes 

1967 

Sierra das Araras, 
Brasil 

1.700 muertos 

Erickson et aL (1989) 

Lahar 

Terre mo to 

31.05.1970 

Ancash, Yungaytal, 
Peru 

66.794 muertos 

Alexander (1995} 
Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

n.i. 

20.09.1973 

Chobma, Honduras 

2800 muertos 

Nussbaumer (1998} 

Lahar 

Erup. volcanica 

13.11.1985 

Nevado del Ruiz, 
Cobmbea 

> 25.000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Deslizamiento 

Terre mo to 

23.01.1989 

Tajikistan 

Hasta 10.000 muertos 

2 puebbs dest. 

Nussbaumer (1998} 

Deslizamiento 

n.i. 

07.06.1993 

Nepal 

2000 muertos 

Nussbaumer (1998) 

Debris flow 

Precipitacbnes 

12.1999 

\fenezuela 

30.000 muertos 

400.000 sin casa 

Larsen etaL (2001} 
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TABLA 72 Desastres cans ados por deslizamientos notables, 1750-2003 (resumido de McGuire etal., 2004). 


Deslizamiento 

Fecha 

Impacto 

Provincia de Sicuani, China 

1786 

Un terrerr>oto desencadeno el deslizamiento que re pres 6 temporalmente el no 

Dadu. El represamiento se desbordd y rompb despues de 10 dias. La inundacbn 
resultante produjo la muerte de 100.000 personas. 

Calabria, Italia 

1786 

Un terremoto desencadeno deslizamientos y murieron unas 50.000 personas en la 
region. 

Goldau, Suiza 

1806 

Avalanchas de rocas de 35 millones de m 3 en la que murieron 457 personas en el 
Mac^ode Rossberg. 

Elm, Suiza 

1881 

Ladera desestabilizada por colapso en cantera, que destruy6 el puebb de Elm 
y murieron 115 personas. El volumen del deslizamiento fue de 10 milbnes de m 3 . 

Frovincia de Gansu, China 

1920 

Un terremoto desencadend deslizamientos y sepulto al me nos a 100.000 personas. 

Kobe, Japon 

1938 

Debris fiow inducido por la lluvia. Perecieron 505 personas y destruyd 100.000 
casas en Kobe y sus alrededores. 

Tadzhikistan 

1949 

Un terremoto de magnitud 7,5 desencadend deslizamientos en la regbn y murieron 
12.000-20.000 personas. 

Centro de Chile 

1960 

Deslizamientos desencadenados por un terremoto de magnitud 9,5. Murieron mas 
de 200 personas 122 de mayo). 

Nevados Huascaran, Peru 

1962 

Avalancha de rocas de unos 13 milbnes de m 3 que destruyo nueve pueblos y 
aldeas, incluyendo la mayorfa de Ranrahirca (proxima de Yungay) y murieron 4.500 
personas (vesse tambien 1970}. 

Vaiont, Italia 

1963 

Colapso catastrdfico que desbordd el agua de un embalse. Murieron casi 2.000 
personas, practicamente todas en Longarone, por el agua desbordada por la presa. 

El volumen deslizado fue de 200 milbnes de m 3 . 

Nevados Huascaran 

1970 

Un terremoto desencadend una avalancha de rocas y murieron 18.000 personas. 

America Central 

1998 

El Huracan Mitch desencadend alrededorde 1 milldn de deslizamientos, murieron 
mas de 10.000 personas y bs danos fueron de 5.000 milbnes de ddlares 
(Honduras, Nicaragua, Belice y El Salvador). 

\fenezuela 

1999 

Los deslizamientos causaron la muerte de unas 30.000 personas en el ^rea costera 
y bs danos se cifraron en 10.000 milbnes de ddlares. 

San Salvador, El Salvador 

2001 

Un terrerrwto desencadend una colada de barro y destruyo 400 viviendas y causd 
la muerte de 1.000 personas en San Salvador. El volumen del deslizamiento fue de 
unos 100.000 m 3 . 


sobre las consecuencias de los mismos y las ensenanzas 
que se desprenden de su analisis. 

El 2 de septiembre de 1806 se produjo el deslizamiento 
de Rossberg (Suiza), tain hi cn oonocido como de Goldau 
(Tabla 7.3). El movimiento de mas as fue del tipo avalan- 
cha de rocas que deslizd muy rapidamente (Turner y Ja- 
yaprakash, 1996). El deslizamiento se produjo en el Macizo 
de Rossberg y movilizo de 10 a 20 mlUones de m 3 de roca 
y sepul to al pequeno pueblo de Goldau, destruyendo 300 
casas y perdiendo la vida 457 personas (Eisbacher y Cla- 
gue, 1984). Parte del material deslizado se deposito en el 
Lauerzer See, generando olas de 20 m de altura que afec- 
taron a los pueblos ribeienos del (ago. El deslizamiento fue 
estudiado por primera vez por Heim (1932). 


El deslizamiento de Elm (Suiza) se desencadeno el 11 
de septiembre de 1881 y fue estudiado con gran deteni- 
miento por Bus y Heim (1881) y Heim (1882,1932). Una 
excelente revision de la obra de Heim y en particular de 
estos deslizamientos la proporciona Hsu (1978). El desli¬ 
zamiento es una avalancha de rocas, similar al de Ross¬ 
berg. El movimiento en masas fue desencadenado por la 
socavacidn artificial debido a la extraccion de pizarras en 
una cantera, localizada al pie de la ladera vertical. Se es- 
tima que unos 10 millones de m 3 cayeron a la plataforma 
de la cantera, con un desnivel de 470 m, velocidades de 
80 m/seg y produjo la pdrdida de 115 personas. La des- 
cripcion y datos suministrados proceden de Varnes (1978) 
y Turner y Jayaprakash {1996). 
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El desUzamiento Lower Gras Ventre es el mas im- 
portante acaecido en el registro historico de los Estados 
Unidos {Voight, 1978). Tuvo lugaren el Valle de Gigs Ven¬ 
tre, noroeste de Wyoming, Teton National Forest, el 23 de 
junio de 1925. En unos Ires minutos se derramaron al va- 
II c 40 millones de m 3 de arenisca meteorizada, caliza, are¬ 
na, limo y detritos arcillosos saturados en agua, que 
ascendieron por la ladera opuesta. El deslizamiento re- 
presd el Rio Gros Ventre (Fig. 7.55), alcanzando la presa 
de una altura de unos 70 m. Las causas de este movimiento 
de masas, que deslizo 640 m de desnivel, son muy varia- 
das. Por un lado, los estratos buzan hacia el valle unos 20°; 
la masa rocosa no homogdnea, lixiviada y meteorizada, y 
muy porosa presenta escasa resistencia al dzallamiento; 
ademas, esta el efecto combinado de fuertes lluvias y fu¬ 
sion de nieve, anterior al deslizamiento, y varios terremo- 
tos de unos 3,5 de magnitud, que pudieron producir la 
licuefaccion de las arenas. Todos ellos oonstituyen la suma 
de las causas desencadenantes. El deslizamiento por sus 
caractertsticas es de tipo complejo y en 61 el flujo de los 
detritos es viscoplastico. 

El deslizamiento de Vaiont (Alpes Dolomitas, Italia) 
tuvo lugar el 9 de octubre de 1963 y se considers el peor 
desastre en embalses de la historia. Ha sido descrito por 
numerosos investigadores (Muller, 1964b; Varnes, 1978; 
Costa y Baker, 1981; Kiersch, 1964, 1983; Bromhead, 
1986; y otros). Los trabajos mas importantes y extensos 
oorresponden a Kiersch. El embalse de Vaiont esta situa- 
do en un sinclinal de calizas en buncos karstificadas, con 
margas del Jurasico superior y Cretacico inferior, que bu¬ 
zan 45“ hacia el valle. Este fue un valle glaciar y la gar- 
ganta se debe a la incision fluvial postglaciar (Fig. 7.56). 
Las diaclasas y fracturas existentes se atribuyeron, en par¬ 
te, a descompresion postglaciar. 

La presa en arco de 265,5 m era, en esos mementos, 
la mas alta del mundo y no sufrio danos, a pesar de que 
estuvo sometida a un deslizamiento traslacional de 4 mi¬ 


llones de toneladas (Figs. 7.22 y 7.56). Las dimensiones 
del deslizamiento que produjo la catastrofe fueron 1,8 km 
de largo y 1,6 km de ancho, con un volumen de 240 mi¬ 
llones de tn 3 . La velocidad del deslizamiento fue de 25- 
30 m/seg. El material deslizado relleno completamente el 
embalse y alcanzo, en algunos lugares, 150 m por encima 
del nivel maximo del reservorio. Se produjo una ola de 
aire, agua y roca, que ascendio 240 m por encima de este 
nivel en la ladera de enfrente; la ola expansiva produjo li- 
geros dahos en el pueblo de Casso. Asimismo, desbordo 
la presa 100 m por encima y la ola alcanzo 70 m de altu¬ 
ra en la confluencia con el valle del Piave, unos 2 km por 
debajo de la presa, arrasando el pueblo de Longarone y 
afectando a otros proximos (Pirago y Villanova) donde 
perdieron la vida casi 2.000 personas. La catastrofe se de- 
sarrollo en 7 minutos. 

El agua embalsada tambfen ascendio, debido al desli¬ 
zamiento, hacia la cola del embalse, aunque no produjo 
ninguna catastrofe. El deslizamiento genero numerosos 
temblores de tierra, que seregistraron en los observatorios 
sismologicos de varias ciudades europeas. El l de octu¬ 
bre los animales herbiVoros sintieron el peligro y se ale- 
jaron. El alcalde de Casso mando evacuar las laderas. En 
la actualidad, la masa deslizada presenta acarcavamientos. 
La presa estaba acabada a princi^ios de 1963 y tenia una 
capacidad de 150 millones de m . Se hicieron las consi- 
guientes pruebas de relleno y en abril se alcanzo la cota 
de embalse 680 m. El aumento del nivel del agua del em¬ 
balse cre6 un nivel freatico inducido, que aumento la pre- 
sion hidrostatica. El 28 de septiembre se produjeron 
fiiertes lluvias que perduraron liasta despufe del 9 de oc¬ 
tubre. El nivel del embalse se elevo por aguas de esco- 
rrentia liasta unos 700 m, unos 30 m por debajo del techo 
de la presa. Dos meses antes del colapso, el movimiento, 
medido por fecnicas geocfesicas, se acelero paulatina- 
mente, pero tres dfas antes del desastre sufrio un fuerte im- 
pulso que alcanzo valores superiores a 14 cm/dfa (Ki lburn 



FIGVRA 7.55 Deslizamiento 
complejo de Lower Gross Ventre 
(23-6-1925). Noroeste de 
Wioming. Teton National Forest. 
Estados Unidos. Foto F. Gutierrez. 
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F1GUHA 7.56 Mapa del 3rea de la pnesa de Vaiont y del valle del rib Piave, en la que se indican Ids rasgos geograficos, tf mites 
del deslizamiento y olas de inundadon destructivas (Kiersch, 1964). 



FIGURA 7.57 Deslizamiento traslacional, re lie no y pnesa. 
Vaiont Valle del Piave. Alpes Dolomites. Italia. 


y Petley, 2003). El 2 de octubre se intento rebajar el nivel 
del embalse, pero la alimentacidn por esoonentfa y por flu- 
jo subterraneo superaba la evacuacion. El agua embalsa- 
da era de 120 millones de m 3 . 

Los oondicionantes del deslizamiento fueron variados: 
1) la indinacion de 45° de los estratos hacia el valle faci- 
litaba el deslizamiento traslacional. 2) La baja resistencia 
al cizallamiemo de las margas. 3) Las cavidades endo- 
karsticas. 4) La red de diadasas que debilitan la cohesion. 
5) Las fuertes precipitaciones. 6) El hinchamiento de mi¬ 
neral es de la ardlla. 7) El lento movimiento gravitadonal, 
detectado en i960. Tambidn era importante el precedente 
de un deslizamiento de 700.000 km 3 ocurrido en i960, 
cerca de la pnesa, en el maigen septentrional. 

El deslizamiento de Aberfan ha sido estudiado dcte- 
nidamente por Bishop et al., (1969) y Bishop (1973) y 
analizado por diversos autores {Bolt et al., 1975; Brom- 
head, 1986; entre otros). El deslizamiento tnvo lugar el 21 
de octubre de 1966 en la escombrera n.° 7 de una mina de 
carbon, que afectd a casas de la ciudad de Aberfan y a una 
escuela en la que murieron 116 nihos y 5 profesores; en 
total perdieron la vida 144 personas. Este tipo de desliza- 
mientos eran conocidos en la cuenca minera de Gales des- 
de 1916. El principal movimiento tuvo lugar en dos o tres 
minutos, en los que el flujo destruyo ademas un tendido 
el^ctrico, bloqueo 180 m de carietera, afectd al ferrocarril 
y a un canal y tambi^n represd al rfo Taff. El flujo movi- 
lizo 180.000 toneladas de detritos, que se desplazaion unos 
435 m de altura, desde el techo de la escombrera. La cau- 
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sa que se invoca es una alta presion de los poros de los de¬ 
tritos, que alcanzaron la licuefaceidn en la zona mas baja 
de la escombrera. La parte superior de la misma no esta- 
ba saturada y una fraction de ellase tnovilizd flotando so- 
bre el material de lie ue faction. El flujo en su frente 
aleanzo una potencia de unos 9 m. 

Los grandes eventos descritos son «la punta del ice¬ 
berg* de los procesos de ladera, por haber oonstitutido au- 
tdnticos desastres que ban calado en la perception 
humana. Como ya se ha dicho anteriormente, los movi- 
mientos en masa son uno de los procesos geomorfoldgi- 
oos mas extendidos por el mundo. 

Los deslizamientos en Espaiia son de tipos muy varia- 
dos, ya que afectan a formaciones rooosas de distintas eda- 


des, morfologfas y ambientes climaticos (Cendxero et al ., 
1997). En los Pirineos es donde se han registrado mas mo- 
vimientos en masa {Tabla 7.4), aunque tambitii se distri- 
buyen por todas las areas de marcado relieve (Fig. 7.58) 
(Suarez y Regueiro, 1997). En esta ultima monograffa se 
analiza con detalle la importancia y extension de los rao- 
vimientos de ladera en Espana. 

En los Estados Unidos (Fig. 7.59) (Hays, 1981), las zo- 
nas de deslizamiento mas frecuentes se encuentran en los 
Apalaches y en las Montanas Rocosas, junto con las cor¬ 
dilleras costeras. En conjunto, aproximadamente la sdpti- 
ma parte del pats esta afectado por deslizamientos. En el 
valle del Mississippi y en las mesetas al sur del Great 
Plains, existe un bajo, pero significativo riesgo. 


TABLA 7.4 Algu nos movimientos de masa catastroficos en Espana (Cendrero et al., 1997). 


Lugar 

Fwtia 

Tipo da movimiento 

D a n os 

Volumen 

\ff>) 

Alcoy r Alicante 

Die. 1620 

— 

Ciudad parcialmente destruida por 
desencadenamiento de un terremoto 


lnza r Navarra 

Die. 1714 

Coladade barro 

Pueblo destruido 

10 s 


Abr. 1715 

— 

— 

— 

Buniarroi, Mallorca 

Mar. 1721 

Deslizamiento rotacional 

— 

— 

Corbera, Valencia 

Nov. 1783 

— 

— 

— 

Azagra, Navarra 

Julio 1874 

Desprendimiento 

91 muertos 

— 

Puigcerc6s r Lleida 

Ene. 1882 

Deslizamiento traslac ional 

Pueblo parcialmente destruido 

3 X Itf 1 

Bono f Lleida 

Oct. 1937 

Avalancha de detritos 

Represamiento del no 

10 6 

Rocabruna, Gerona 

Oct. 1940 

Debris fiow 

6 muertos 

— 

Rosiana, Gran Canaria 

feb. 1956 

Deslizamiento traslac ional 

Pueblo destruido 

5 X 10 s 

Puebla de Arenosa r Caslelton 

Oct. 1957 

Deslizamiento de detritos 

Grietas en edificios 

— 

Senet, Lleida 

Ago. 1963 

Avalancha de detritos 

Represamiento del no 

5 X IQ 4 

Benasque, Huesca 

Ago. 1963 

Avalancha de detritos 

Carretera destruida 

— 

Alcoy, Alicante 

Die. 1964 

Deslizamiento rotacional 

Edificios afectados 

— 

Tudela de Veguin f Asturias 

1975 

Deslizamiento de detritos 

Grietas en edificios 

9 X tO 4 

Carege r Lleida 

Nov. 1982 

Deslizamiento rotacional 

Carretera y puente destruido 

— 

LaGuingueta, Lleida 

Nov. 1982 

Avalancha de detritos 

Pueblo aislado 

— 

Capdetla, Lleida 

Nov. 1982 

Avalancha de detritos 

3 muertos 

— 

Pont de Bar, Lleida 

Nov. 1982 

Deslizamiento traslac bnal 
y comp lejo 

Ciudad y carretera destruida 

10 T 

La Coma, Lleida 

Nov. 1982 

Colada de barro 

— 

2.5 X 10 s 

Gosof, Lleida 

Nov. 1982 

Deslizamiento traslac ional 
y colada de ba rro 

— 

10 6 

Sta. Cruz de Moya, Cuenca 

Abr. 1984 

Deslizamiento traslac ional 

— 

10 4 

Olivares, Granada 

Abr. 1986 

Coladade barro 

Pueblo afectado 

3.6 X 10 6 
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De la observation de las figures 7.58 y 7.59 se dedu- con relieves endigicos. Este razonamiento se puede hacer 
ce que el ntimero y la importancia de los deslizamientos extensivo a oiros paises del in undo, 
se centran fundamentalmente en las zonas de cordilleras 



Prediction y mitigacion de los deslizamientos 


En la actualidad, el horabre esta sometiendo a la epider¬ 
mis de la Tierra a una fuerte pres ion, de tal modo que se 
le considers el principal agente geomorfologico {Gutid- 
irez, 2001,2006,2007). Todo ello se acentua con el cre- 
dmiento de la poblacion y de numerosos tipos de 
estructuras humanas, lo que tree consigo un aumento de 


los procesos desencadenantes de deslizamiento y, por oon- 
siguiente, el incremento del mitnero de p^rdidas de vidas 
yde danos materiales {Cendrero, 2003). 

A esta accion antropica se une las posibles tendencias 
del cambio climatico global (Corominas, 2006) y las ma- 
nifestaciones superficiales de la actividad endogena de 


FlClJRA 7.58 Maps de Espafia en 
el que se indican las zonas de mayor 
fecuenoia de deslizamientos y 
desprendimientos, (Mapa reaiizado 
por M. Ferrer, en Suarez y Regueiro, 
1997,) 



F1GURA 7.59 Extension de los 
deslizamientos en los Estados Unidos, 
Puntos: Riesgos de giandes 
deslizamientos. Lfneas: Riesgo 
de deslizamiento moderado. 

Meg id: deslizamientos puntuales de 
sveridad variable (Hays, 1931). 



1.000 km 
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nuestro planeta. Este conjunto de cambios ambient ales di- 
ficulta las labores de prediction. Para Uevar a cabo esta ta- 
lea resulta util acudir al Printipio del Actualismo, pero 
aplicado en sentido inverso: «el pasado y el presente son 
la clave para predecir el futuro>> (Cendrero, 2003). Es de¬ 
ar, si estudiamas las deslizamientos pasados y las que tie- 
nen lugar en la actualidad, tendremos unas buenas 
hcrramientas para Uevar a cabo labores de prediccion. 

Un buen ejemplo es el estudio de los deslizamientos 
en Guipdzcoa para un intervalo temporal de unos 50 anos, 
llevado a cabo por Remondo (2001) y Rcmondo et al, 
(2003a, b, 2005a, b). Utilizan las fotograffas adreas desie- 
te vuelos desde 1954 a 1997 y uninventario de 2.500 des- 
lizamientos, deducido a partir de interpretation de las 
fotograffas atieas y de trabajos de campo. Deducen que 
en poco mas de 40 anos se ha producido un aumento de 
aproximadamente un orden de magnitud en la frecuentia 
y tasa del proceso, con una tendeneia de tipo casi expo¬ 
nential. Un analisis comparativo de las frecuencias y ta- 
sas citadas y del estudio detenido de las precipitaciones 
pone de manifesto que no se observan variaciones que 
puedan explicar el acusado incremento de las frecuencias 
y tasas. Igualmente, la sismicidad de este periodo tampo- 
oo justifies este fuerte aumento. La explicacion mas plau¬ 
sible resulta del incremento de los deslizamientos por la 
actividad humana. Estos investigadores analizan la varia¬ 
tion del producto interior bruto (PIB) desde 1950 a la ac¬ 
tualidad, en relacion con la tasa de movilizacion. El PIB 
puede ser un indicador adecuado de la fuerza motriz (au¬ 
mento del mimero de personas y de su capacidad econo- 
mica y tecnologica). Encuentran una buena relacion entre 
este ultimo y las tasas de denudation. Es de esperar que 
el PIB global continue aumentando en el futuro proximo 
y las tasas de movilizacion se veran incrementadas {Cen¬ 
drero, 2003). 

Exist en dos tipos de medidas para la reduction del ries- 
go (UNDRO, 1991). Las estructurales (intervention ffsi- 
ca) y las no estructurales (planeamiento, legislation, 
sistemas de alarma, planes de evacuacion, etc.). Dentro de 
las medidas no estructurales, los mapas de susceptibilidad, 
peligrosidad o amenaza y riesgo, constituyen una herra- 
mienta de gran utilidad para mitigar las consecuencias de 
los procesos potencialemente peligrosos, puesto que pro- 
porcionan informacion adecuada para una mejor ordena- 
rion y gestion del territorio y para el desarrollo de planes 
de emergencia y de protection civil. 

El desarrollo de tOcnicas de cartograffa de peligrosidad 
y riesgo ha estado dificultado, en gran parte, por la com- 
plejidad y diveisidad de los movimientos en masa. A pe- 
sar de que las tOcnicas de calculo de estabilidad de taludes 
y laderas inestables (perspectiva ingenieril), han evolu- 
cionado notablemente, su a plication al estudio de un area 
es inviable, por caste y tiempo, dada la intensidad y deta- 
lle de las observaciones que requieren este tipo de estu- 
dios (Hutchinson, 1995). Por ello, el analisis cartografico 
regional debe abordarse con otro enfoque (geomorfoldgi- 


co). Los procedimientos basados en un analisis geomor- 
fologico incluyen la evaluation geomorfoldgica directa de 
acuerdo con el criterio de los expertos, los procedimien¬ 
tos heun'sticos y los estadfsticos (o probabilfsticos), basa¬ 
dos en la consideration de los factores conditionantes. En 
los liltimos anos, el desarrollo de tecnicas de analisis de 
dates espatiales, junto al uso generalizado de Sistemas de 
Information Geograffca, han abierto nuevas posibilidades 
para la aplicacidn de estos mdtodos, hacidndolos mas 
cuantitativos y facilitando su validacidn. Hansen (1984b), 
Hartlen y Viberg (1988), Gee (1991) y Chacon et al, 
(2006), entre otros, han revisado los mdtodos de car- 
tografia de riesgos de deslizamientos. No obstante, la 
mayoria de los mapas elaborados solo analizan la suscep¬ 
tibilidad o propension del terreno a deslizarse, y son muy 
escasos los ejemplos que expresan cuantitativamente la 
peligrosidad de deslizamientos y, menos aun, el riesgo 
(Remondo et al, 2005b). 

Con independencia del mdtodo utilizado para carto- 
graflar la peligrosidad o riesgo de deslizamientos, es ne- 
cesario evaluar el mapa resultante. Para ello, Remondo 
(2003b, 2005b) ha Uevado a cabo ensayos de validacidn 
a partir de mapas de deslizamientos que se produjeron en¬ 
tre los anos 50 y 80, comparandolos con los que se des- 
encadenaron en los anos 80 y 90. Los resultados obtenidos 
han sido practicamente iguales en todos los casos. 

P&ra Uevar a cabo labores de prediction y mitigation 
de los deslizamientos es preciso conocer los comporta- 
mientos mecanicos de las rocas y suelos. Esto se consi- 
gue realizando investigaciones de campo (fotograffas 
adreas, levantamientos geoddsioos, investigaciones geold- 
gicas y geoftsicas, sondeos, medidas de nesistencia a la pe¬ 
netration, piezometrfas, medidas de deformation a 
diferentes profundidades, potentiales eldctricos de los sue¬ 
los, pH, redox). Las investigaciones de laboratory com- 
pletan los estudios de campo y se determinan: contenidos 
en agua, edometrfas, ensayos de compresion, determina- 
ciones de la cohesion y el angulo de rozamiento interno, 
rayos X y otros. Un analisis de las diferentes tdcnicas de 
campo y laboratory se encuentran en Veder (1981). 

Son muy numerosos los autores que estudian la miti¬ 
gation y estabilizatidn de los deslizamientos (Veder, 1981; 
Zaruba y Mend, 1982; Ayala et al, 1987b; Flageollet, 
1989; Hotz y Schuster, 1996; Wyllie y Norrish, 1996; 
Lafn, 2002; Rogers, 2002; Panizza, 2005a, b; Borgatti y 
Soldati, 2005). En estos trabajos se puede encontrar un 
analisis mas profundo de las tecnicas mas frecuentes uti- 
lizadas para enfrentarnos adecuadamente a la mitigacidn 
de los deslizamientos. 

Con el fin de reducir o eliminar la peligrosidad geo- 
morfologica, se debe atiuar modificando el proceso o lle- 
vando a cabo practicas de protection contra el mismo 
(Panizza, 2005a). En el primer caso, se debe conocer la 
causa (por ejemplo, eliminar el agua de escorrentfa y de 
penetration en el suelo), con ello se aumenta la cohesion 
efectiva de un material detrftico. En el segundo caso, se 
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pueden construir obras de preteccion en la ladera, u otro 
tipo de practicas, tales como mures de contencidn (Pa- 
nizza, 2005b). 

Uno de los mdtodos mas utilizados paia estabilizar la- 
deras o taludes son las distintas practicas para evacuar el 
agua, mediante el drenaje superficial o subicrranco (Gon¬ 
zalez de Vallejo et al, 2002). En el primer caso, se utili- 
zan canal etas o zanjas de drenaje que conducen el agua a 
zonas externas del deslizamiento. El drenaje subsuperfi- 
dal se puede efectuar por drenes horizontales (Fig. 7.60), 
pozos verticales, galerfas de drenaje y zanjas con relleno 
drenante. 

La repoblacidn Co rest ai en areas de deslizaniientas po- 
tenciales constituye una practica comiin que contribuye a 
la estabilidad de las laderas a travgs del reforzamiento de 
las rafces, interceptacion de la lluvia y evapotranspiracion, 
que reducen la presion de los pores. 


La siembra de cu Inert a vegetal sobre los taludes ayu- 
da a la estabilizacion, ya que disminuye la erosion su¬ 
perficial y las rafces de las plantas absorben agua e 
incrementan la resistencia al cizallamiento. 

Los geotextiles (Fig. 7.61) se emplean como base de 
sost^n o de filtracidn y drenaje en obras civiles. En la fo- 
tograffa indicada su uso es para evilar la infiltracion del 
agua en la masa des lizada. 

Dentro de los rn&odos de correccion superficial la uti- 
lizacidn de mallas metal icas en zonas de cafda de rocas 
impiden que las obras tineales, sobre todo carreteras y 
otras estructuras, queden danadas por los impactos, rete- 
niendo en su parte inferior los ffagmentos desprendidos 
(Fig. 7.62). 

La estabilidad del talud puede incrementarse utilizan- 
do gunita y hormigon proyectado (Gonzalez de Vallejo 
et dr/., 2002). Ambos son morteres de hormigon de distin- 


FIGURA 7.60 Drenes 
horizontales en el deslizamiento 
de Lacadele. Cortina d’Ampezzo 
(Italia). 



F1GURA7.61 Geotextil 
nstalado en la cabeceia de un 
deslizamiento para evitar la 
penetracion del agua en la masa 
cfeslizada. Observese la rdpida 
oolonizacion por vegetacidn del 
escarpe principal. Saint Denis, 
fcla de la Martinica. Pequehas 
Antillas. Fob F. Gutierrez. 
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FIGURA 7.62 Mai la metSlica en un talud da carretera, en 
cuya base se reoogen los fragmentos despiendidos. Alpes 
Dolomiticos (Italia). 


to tamano, que se proyectan media rite presion sobre una 
superficie (Fig. 7.63). Estos mdtodos de tratamiento su¬ 
perficial evitan la meteorizacion y, fundamentalmente, la 
cafda de fragmentos. Los taludes pueden refoizarse me- 
diante la utilizacion de bulones (Fig. 7.63), que son ba- 
iras de acero introducidas en taladros perforados de pocos 
metros de longitud, con lo que se consigue grapar un ma- 
cizo rocoso y evitar los desprendimientos. Este tipo de an- 
claje se utiliza tambidn en laderas con regot ito superficial 
inestable. Normalmente se colocan cubriendo cada uno un 
area de 1 a 6 m 2 de talud. Los muros son estructuras de 
hormigon, escolleras o gaviones (Fig. 7.64) que, a voces, 
se utilizan para estabilizar deslizamientos o para evitar la 
cafda de clastos a una obra lineal. Los muros pueden ser 
de ties tipos (Jimenez-Salas et al., 1981) {Fig. 7.65): mu¬ 
ros de sostenimiento cuando se construyen separados del 
teneno y posteriormente se xellenan; muros de conten¬ 
tion en los que se realiza una excavacion previa, seguida 
de la construccidn de un muro que sustenta la ladera 
inestable; muro de revestlmlento, se utiliza como pro- 
teccion de la erosion y meteorizacion, ademas de propor- 
cionar un peso estabilizador. 

Otra tccnica de estabilizacidn de taludes es el descabe- 
zamiento, que consiste en reducir el peso en la parte su¬ 
perior del talud y oonseguir, de este modo reducir las 
fuerzas que inestabilizan el talud. Con frecuencia, el mate¬ 
rial excavado se acumula al pie del talud, creando un fa- 
con de tierra o escollera con el fin de aumentar la 
resistenda al talud (Gonzalez de Vallejo et al, 2002). Otra 
tdenica que mejora la estabilidad del talud consiste en la eje- 
cueion de bermas (o bancales) intermedias en el perfil del 
talud. Estan indicadas en los taludes de obras de infraes- 
tructura viaria. En el caso de taludes mineros, las bermas 
son estrictamente necesarias para la explotacion y suelen 
tener una anchura de 20 metros y una altura de 10-15 m. 



FIGURA 7.G3 Estabilizacion 
de un talud con un false tunel a 
su pie. Las coirecclones 
efectuadas conslsten en una 
estructuia de hormigrin armado 
con anclajes, proyeocion de 
bormigdn sobre la ladera e 
instaladon de bulones. Alpes 
Dolomiticos (Italia). 
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FIGURA7.G4 Mura de 
aostenimiento construido con 
gaviones y hormigdn para evitar 
la cai'da de fragmentos a la 
carietera. Carretera de Villar del; 
Cbbe a Tiamascastilla (provinda 
ds Teruel). Foto F. Gutieirez. 



FlGtJRA 7-65 Tpos de mures 
de proteccidn: a) Sestenimiento. 
b) Contends n. c) Revestimiento 
(JimeneZ‘Salas et at., 1981). 
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Infroduccion 


Sc conocen muchas dcfi nicioncs dc Geomorfologfa Fluvial 
y algunas las recoge Gregory (2004a). Estimamos que una 
de las mas oompletas es la propuesta por Richards (1987), 
en la que considers oomo objetivo fundamental de la Ge- 
omorfologfa Fluvial la explicacidn de las relaciones entre 
proccsos ffsicos del flujo en canales de (echo movil, la tne- 
caniea del transporte de sedimentos forzado por el flujo y 
las formas de los canales aluviales cicadas por el transporte 
de sedimentos. 

Los rfos son esencialmente agentes de erosion y trans¬ 
pose, que suministran a los oc&nos agua y sedimentos 
procedentes del continente. A pesar de que <0,005% del 
agua continental se encuentra en los rfos en un momento 
determinado, el flujo del agua es una de las fuerzas mas 
importantes que operan en la superficie terrestre (Knigh¬ 
ton, 1998). Los rfos transport an alrededor de 19.000 mi- 
llones de toneladas de material cada ano, 80% oomo solido 
y 20% en forma disuelta (Meybeck, 1979; Milliman y Me¬ 
ade, 1983; Walling, 1987). Durante las inundaciones, las 
cifras obtenidas para algunos rfos son grandiosas. Por ejem- 
plo, la inundacion muy destructiva del rfo Mississippi de 
1973 alcanzo en San Luis un caudal de 24.210 rrr/seg. La 
maxima inundacion de este rfo supero los 56.640 m Vseg, 
pero es inferior al caudal medio del rfo Amazonas, que es 
el mayor de todos los rfos (Fig. 8.1) (Chorley etal., 1984). 

Un rfo es un cuerpo de agua que fluye en un canal. 
Las caracteristicas del flujo del agua constituyen el 


dominio del ingeniero hidraulico, mientras que las di- 
mensiones y el sistema de canales son problemas geo- 
morfologicos (Chorley et al., 1984). Un problema para 
los geomorfdlogos es la determinacion de las caracterfs- 
ticas del canal, ya que en la mayorfa de los casos lo ve- 
mos cubierto pardalmente de agua. En los periodos 
secos y en las regiones aridas y semiaridas, no diseurre 
agua por los canales la mayor parte del ano. Los canales 
de las zonas aridas son effmeros, ya que el agua discu- 
rre durante las tormentas, en contraste con los cursos Flu- 
viales perennes de las regiones hfimedas. Los rfos 
intermitentes fluyen estacionalmente al menos durante 
un mes al ano. 

U mas importante de todos los procesos geologicos 
que actfian en la superficie tenestres es el agua de esco- 
rrentfa (Morisawa, 1968). Crea una gran parte del paisa- 
je y forma llanuras de inundacion en las que se 
construyen muchas de nuestras ciudades. La accidn flu- 
vialgenera laderas abruptas, que al aumentar su incstabi- 
lidad dan origen a deslizamientos. El agua de fusion de 
los glaciares diseurre por canales trenzados (braided) 
transportando los materiales glaciares rfo abajo. Los rfos 
exorreicos vierten sus aguas a los oedanos, pero los que 
fluyen por zonas endorreicas depositan su carga en cuen- 
cas interiores. Finalmente, las corrientes subterraneas mo- 
vilizan part feu las por debajo de la superficie terrestre 
(Morisawa, 1985). 


FIG LIRA 8.1 Los no& Amazonas 
y Mississippi. A. La cuenca del rio 
Amazonas cubre 6 millones de km 2 
y su tamafio equivale a las % 
partes de los Estados Unidos. B. 
Comparacion de las secciones 
transversales del no Amazonas en 
Obidos (a unos 700 km. de Su 
dssembocadura) y la del rio 
Mississippi en Vicksburg (a urios 
500 km. del delta). C. Comparacion 
de los caudales del rfo Amazonas 
en Obidos y del rfo Mississippi en 
Vcksburg (Chorley ef at, 1984). 
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Breve historia de la Geomorfologia Fluvial 


EI desarrollo de la Geomorfologia Fluvial ha ido pare jo 
al increment© de conodmientos en Geomorfologia. Du¬ 
rante los siglos xvn y xvm los ingenieros hidraulicos, 
cotno Perrault, Sunell, Guettard, Desmaiest y De Saussure 
se preocupaban de la degradacion y formation del paisa- 
je poraccifin Fluvial, a pesarde las ideas diluvialistas que 
leinaban en esa fipoca. Estas ideas fueron paulatinamente 
desechadas a partir de los trabajos de los geologos es- 
cooeses Hutton {siglo xvra) y Lyell {siglo xix) y, fmal- 
mente, se acabo con el catastrofismo, imperante durante 
muchos siglos. Con ellos comicnza el desarrollo cientffi- 
oo de la Geologla y, por lo tanto, de la Geomorfologia. 

Los avanoes mas interesantes a final del siglo xix se 
deben a los geologos norteamericanos Dutton y Powell, 
que documentaron la action erosiva de los rlos para for- 
mar canones. A Powell se debe el concepto de nivel de 
base de erosion; oonsidero la existencia de niveles de base 
locales y al mar corno nivel de base general. Tambifin cla- 
sifico los rlos en consecuentes, antecedentes y sobreim- 
puestos. Las contribuciones del geologo norteamericano 
Gilbert durante finales del siglo xix y principios del xx, 
se ocupaban de los procesos de la mecaniea del flujo, ca- 
pacidad y competencia, ast oomo el concepto de equilibrio 
{grade) y la interdependence de las variables dentro del 
sistema fluvialf Morisawa, 1985). 

Williams Morris Davis establetio en 1399 su ciclo de 
erosion (juventud, madurez y senilidad) y sus ideas per- 
duraron hasta el advenimiento de los mfitodos cuantitati- 
vos en los sistetnas Fluviales (Morisawa, 1968) a mediados 
del siglo xx. E! tratado de mayor impacto, que refine las 
investigadones de los autores, fiie Fluvial Processes in Ge¬ 
omorphology (Leopold et al., 1964), que proporciono la 
base de la investigadfin de los sistemas Fluviales actuales. 
En las siguientes dficadas se publicaron varios tratados de 
Geomorfologia Fluvial. Gregory (2004a) indica las carac- 
terlsticas fundamentales de los mismos: dinamica y mor- 
fologla (Morisawa, 1968), forma y prooeso (Richards, 
1982; Morisawa, 1985; Knighton, 1984, 1998), rlos y pti- 
saje {landscape) (Petts y Foster, 1985) y el sistema fluvial 
(Schumm, 1977). Todos ellos son tratados en los que se 


pueden anal izar los progresos de la investigation sobre los 
procesos Fluviales y las formas resultantes. Junto con la 
cuantificadon de las cuencas de drenaje iniciada por Hor¬ 
ton (1945), recogida y ampliada por Zavoianu (1985), se 
llevan a cabo numerosos experimcntos en laboratories so¬ 
bre Geomorfologia Fluvial (Schumm et al., 1987). En el 
pasado los sistemas fluviales han estado sometidos a cam- 
bios dimaticos y a deformadones tectonicas (Schumm et 
al, 2000) que, entre otras situadones, pueden desencade- 
nar o fad litar la generation de paleoinundaciones (Baker 
y Bunker, 1985; Benito y Thorndycraft, 2004a, b). 

Si siempre fue import ante el conodmiento, compor ta- 
miento y prediction de los cursos Fluviales, en la actutii- 
dad y oomo consecuencia del bagaje adquirido por las 
tficnicas de cuantificacion, podemos ser capaces de efec- 
tuar labores de predicddn sobre el comportamiento de los 
sistemas Ruviales ante variadones en el medio ambiente. 

Uno de los aspectos de la Geomorfologia Fluvial es el 
de la explotadon de sus recursos, que pueden crear nume¬ 
rosos problemas ambientales (Brieiiey y Fryirs, 2005). Los 
human os necesitan agua para sus necesidades. En el mun- 
do actual la superpoblacion (mas de 6.000 millones de ha- 
bitantes en el mundo) es el problema mas serio con el que 
se encuentra la humanidad, ya que fista demanda agua al 
medio ambiente y fete se ve sometido a una intensa pre- 
sion. Los rlos nos suministran agua, tanto de boca como de 
regadlo, generan enexgla hidroelfictrica, refrigeran las cen¬ 
trales nucleares, son explotados como placeres y utilizados 
para la navegadon y deportes, y las morfologlas resultan¬ 
tes de su actividad originan bellos paisajes que son objetos 
de visitas turlsticas. Tambi6n los rlos son vlas de evacua¬ 
tion de sustandas residuties. Igutimente, los ecosistemas 
Fluviales son de vital importance para determinados ha¬ 
bitats de flora y fauna. Tambifin el agua oonstituye un ries- 
go natural de cara a las sequlas, polucion e inundaciones. 
Estas filtimas afectan a la vida del hombre y a sus propie- 
dades. El hombre se ha asentado y explotado los recursos 
de las llanuras de inundation fluviales y de las zonas de se- 
dimentaddn de los abanicos tiuvities y, posiblemente sin 
saberlo, se encuentra en zonas de peligrosidad. 



El sistema fluvial. Concepto de hidrosistema 


Durante las tres filtimas dficadas, el concepto de sistema 
(Chorley, 1962) se ha utilizado con profusidn en ciencias 
ambientales con el fin de conectar los procesos ffsicos. 


qufmicos y biologicos (Pifigay y Schumm, 2003). Ha 
tenido una gran influencia en Geomorfologia Fluvial 
(Chorley y Kennedy, 1971) y se ha ensamblado con otras 
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disciplinas proximas, oomo ecologi'a, hidrologfa, geo- 
grafia huniana y gestion del medio fluvial(Hack, I960; 
Stoddart, 1965a; Schumm, 1977; Dunne y Leopold, 
1978). 

El sistema se puede definir oomo una combi nacidn sig- 
rificativa de cosas que forman un conjunto complejo, con 
oonexiones, intenelaciones y transferencias de energi'a y 
materia entre ellos. En el caso de sistema fluvialno solo 
implica a los canales Fluviales, sino tambien al conjunto 
de redes de drenaje y zonas de sedimentacidn de abanicos 
aluviales y deltas y tambien a las escorrentfas y sedimen- 
tos de ladera (Piegay y Schumm, 2003). 

El sistema fluvialcambia con el tiempo, debido a la ac- 
tividad de los procesos erosivos y de sedimentacion, y 
tambien responde a los cambios dimaticos, modificacio- 
nes del nivel de base, tectdnica cuaternaria y actividades 
humanas (Park, 1981). Por consiguiente, las labores de 
prediccion en un sistema fluvialson difidles de Uevar a 
cabo debido a su variabilidad. 

La Figure 8.2 representa un esquema idealizado de un 
astema fluvial {Schumm, 1977) en el que se distinguen 
Ires zonas. E! area mas superior de la cuenca (Zona l) 
oonstituye el area de produccion de escorrentfa y sedi- 
mentos. La Zona 2 es el sector de la transferencia y en la 
Zona 3 se produce la sedimentacion {abanicos aluviales, 
deltas, llanuras de inundacion). La division parece artifi¬ 
cial, ya que los rfos transportan, erosionan y depositan en 
todas las zonas. No obstante, cada una de ellas se carac- 
teriza por el predominio de un proceso. 



Controls 
en la zona baja 

(nivel de base, 
diastroHsjno) 



ZONA1 JjpradUGcrtn) 
Cuenca de drenaje 


ZONA 1 (transference) 


ZON A 3 f sedimentaa6n i] 


FIGURA8.2 Sistema fluvial idealizado (Schumm, 1977). 


Al definir las oomponentes del sistema Fluvial, se debe 
establecer una escala temporal, ya que el rango de las va¬ 
riables y sus intersecciones cambian segiin la escala utili- 
zada {Tabla 8.1). El tiempo, la geologta y el clima son 
variables independientes, mientias que la vegetacion, el re¬ 
lieve, la paleohidrologia ylas dimensiones del valle cons- 
tituyen variables dependientes. Durante el tiempo 
geoldgico tenemos escasos o ningun conocimiento en re- 
lacion con las variables dependientes, tales como las va¬ 
riables relativas a las dimensiones del canal y estas 
variables se dasifican como indeterminadas {Schumm y 
Lichty, 1965). 

Las variables morfologicas independientes ajustan 
su respuesta en funcion de la interaccion de variables que 


TABLA 8.1 Las variables Fluviales durante intervals de tiempo de duracion decreciente 

(Schumm y Lichty, 1965). 



Variables durante los interval os de tiempo designation 


Geolog icas 

Modernas 

Actuates 

1. Tiempo 

Inde pendiente 

No relevante 

No relevante 

2. Geolog ia (lifologia y estructural 

Inde pendiente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

3. Clima 

Inde pendiente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

4 Vegetacion (tipo y densidad) 

Depend iente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

5. Relieve 

Depend iente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

6. Paleohidrologia (descarga a largo plazo de 
agua y sedimentos) 

Depend iente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

7. Dimensiones del valle (anchura, profundidad 
y pendiente) 

Depend iente 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

8. Descarga media de agua y sedimentos 

Indeterminado 

Inde pend iente 

Inde pend iente 

9. Morfologia del canal (anchura, profundidad r 
pendiente, forma y sistema) 

Indeterminado 

Depend iente 

Inde pend iente 

10. Descarga observada de agua y sedimentos 

Indeterminado 

Indeterminado 

Depend iente 

11. Characteristic as del flu jo observada s 

(profundidad, velocidad, turbulencia, etc.) 

Indeterminado 

Indeterminado 

Depend iente 
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reflejan aspectos independientes hidroldgicos y sedimen- 
tologicos de la cuenca Fluvial. Por otra parte, delinen la 
fuerza ejercida por el fluido en el flujo de la oorriente y la 
resistencia al cambio morfoldgioo de los materiales sobre 
los que se desarrolla el canal. Segun Richards (1982), las 
principales variables independienles son la energfo de la co- 
niente, el tamano del sedimento junto con las caracterfsti- 
casdesu distribucidn y la forma de las particulas de tamano 
grava. Todas ellas reflejan la energia de la oorriente y las 
propiedades del sedimento. Las variables morfologicas 
dependientes son la geometrfa del canal, que es tridimen¬ 
sional, la seocion transversal, forma en planta y propieda¬ 
des del perfil longitudinal, que constituyen la morfologta 
oompleta y estan fntimamente interrelacionados. 

En la actualidad los geomorfologos participan en in- 
vestigaciones Fluviales con otros cientfficos del medio 
ambiente y los procesos geomorfologicos se oonsideran en 
re lac ion con los procesos bioldgicos y la actividad huma- 
na. El concepto de hidrosistema propordona un armazon 
en el que es posible evaluar tales interacciones (Roux, 
1982; Amoros y Petts, 1993). El hidrosistema se puede de- 
finir como un sistema en ties dimensiones (Fig. 8.3) en el 
que las componentes longitudinal (aguas arriba y aba jo), 
lateral (maigenes de canal) y vertical/superficial (subte- 
iraneo) transfieren energia, material y biota. Por consi- 
guiente, depende de las interacciones dinamicas de los 
procesos hidroldgicos, geomorfologicos y bioldgicos que 
actfian en sus ties dimensiones en un amplio rango de 
tiempo (Pidgay y Schumm, 2003). 

La dimensidn longitudinal se define por las ielaciones 
oorriente arriba y aba jo. Por ejemplo, un canal aguas arri¬ 
ba esta influenciado por los cambios en el aporte de sedi- 
mentos, y se puede producir agradadon o acrecidn. Aguas 
abajo, un descenso del nivel de base produce erosion re- 
montante, que trae consigo el afloramiento del lecho flu- 
vialrocoso. La dimensidn lateral es bastante compleja en 
los cambios de canales o metamorfismo de los canales. 
Asf, el rfo Ubaye, afluente del Durante en los Alpes fran- 
oeses, es un canal trenzado (braided) durante su reeorri- 
do por formaciones margosas, pero se convierte 
paulatinamente en meandriforme y luego en canal recto 
cuando discurre por roc as mas resistentes (Pidgay et al.. 



Canal adivo 


Uanura de inu ndad6n Uanura de Inundacion 

FIGLRA 8.3 0 hidrosistema, un sistema complejo con tres 
ejes bidireccionales: aguas arriba y abajo, maigenes del canal, 
ambientes superfciales y subterraneos (Piegay y Schumm, 
2003). 

2000). El comportamiento del canal implica la arquitec- 
tura de la llanura de inundacidn y, por consiguiente, su di- 
versidad biologica. La dimensidn vertical produce la 
degradacidn o agradacion del canal y estos cambios pue- 
den inducir en las fl uctuaciones bioldgicas y qutmicas de 
la llanura de inundacidn. Por ejemplo, la incision del ca¬ 
nal lleva pare jo el descenso del nivel freatico, que clara- 
mente afecta a la flora. 

El concepto de hidrosistema puede ser considerado 
como una extension del concepto de sistema fluvial 
(Schumm, 1977), aplicado a grandes rfos con Uanuras de 
inundacidn bien desarrolladas. Implica no solo a proce¬ 
sos geomorfologicos, sino tambidn a procesos bioldgicos 
y qufmicos. Mientras que el sistema fluvialacentiia las 
dimensiones temporales y longitudinales, el concepto de 
hidrosistema enfatiza las dimensiones laterales y vertica- 
les, que son mas importantes en las grandes Uanuras de 
inundacidn y cjerccn una gran i nflucncia en el almacena- 
miento de aguas subterraneas aluviales, riqueza ecologi- 
ca y regeneracidn de la vegetacidn del margen (Piegay y 
Schumm, 2003). 



Morfometria de una cuenca fluvial 


Una cuenca fluvialo de drenaje oomprende todo el area que 
le proporciona la esoomentfa superficial (Gregory y Wa¬ 
lling, 1973). La cuenca de drenaje es una entidad bien de- 
finida topografica e hidrologicamente y se considera como 
una unidad geomorfoldgica fundamental (Chorley, 1969). 


Es el resultado de las interacciones del flujo de la materia 
y la energfa frente a la resistencia de la superficie topo¬ 
grafica (Zavoianu, 1985). Se hace necesario estudiar la oon- 
figuracidn de la cuenca fluvialpara conocer su morfologta 
y las relaciones proceso-forma. Este estudio hay que ex- 
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presarlo cuantitativamente y para ello han sido propuestos 
numcrosos mctodos. Nos limitaremos a estudiarlas carac- 
teristicas mas importantes que deflnen la cuenca de drenaje. 

Para la obtencion del area de la cuenca se deli mi tan 
las divisorias de aguas y una vez estableddas se calcula 
el area con papel milimetrado o un plammetro. El esta- 
blecimiento del rango delos cursos Ruviales de una cuen¬ 
ca fue iniciado por Horton (1945) con el establecimiento 
de la jerarquizacion de los cursos (Fig. 8.4). El orden es 
una propiedad basica de las redes Fluviales, ya que se re- 
lac tona con el caudal relative del segmento de un canal. 
Existen van os sistemas de ordenacidn y el mas utilizado 
es el de Strahler (1952), en el que un segmento de un eur- 
so Fluvial, que no tiene afluente que fluye desde su ori- 
gen, se considera un segmento de primer orden. E! 
segmento de segundo orden se origins al unirse dos seg¬ 
ments de primer orden, uno de tercer orden results de la 
oonfluencia entre dos segmentos de segundo orden y as! 
sucesivamente. El orden no se incrementa cuando a un 
segmento de un orden determinado confluye otro seg¬ 
mento de orden menor. Pam el m&odo de Strahler todas 
las cuencas de orden cuatro (Fig. 8.4) se consideran simi- 
lares, mientras que el sistema de Shreve (1975) define la 
magnitud de un segmento de canal como el ndmero total 
de afluentes que lo alimentan. Por cuestiones algebraicas, 
Scheidegger (1965) utiliza solo los mimero pares. La mag¬ 
nitud obtenida esta fntimamente relacionada con la pro- 
pore ion del area total de la cuenca. 

Una propiedad muy utilizada es la relation de bifur¬ 
cation, descrita por Horton ( 1 932) y fue definida como la 
relacion del mimero de cursos de orden n al ntimero de 
cursos de orden mas alto (n + 1): Rb = NJN n+i . El estu- 
dio de numerosos sistemas Fluviales confirms el princi- 



F1GURA 8.4 Metodos de ordenadon de los segmentos y 
aifsos Fluviales (Gregory y Walling, 1973). 


pio de que en una region de dima, litologta y estado de 
desarrollo uniformes, la relacion de bifurcation tiende a 
permanecer constante de un orden al siguiente. Los valo- 
res de esta relacion fluetdan entre 3 y 5 y son caracterfs- 
ticos de los sistemas Ruviales. Sin embargo, valores de 
10 o mas se encuentran en cuencas muy alargadas, en las 
que alternan afloramientos de rocas duras y blandas 
(Strahler, 1964). Una vez que se ha ordenado toda la red 
y al proyectar los valores en un papel semilogaritmico, 
Horton (1945) establecio que el mimero de segmentos de 
drdenes sucesivamente inferiores de una cuenca determi- 
nada tienden a formar una progresion geomdtrica que co- 
mienza con el unico segmento de orden mas elevado y 
crece segun una relacion constante de bifurcacion. Esta de¬ 
finition se conoce como la ley del numero de cursos Flu- 
viales. Por ejemplo, si la relacion de bifuracion es 3 y el 
rfo principal es de sexto orden, el mimero de segments 
sera 1,3,9,27, 81 y 243. 

La densidad de la red de drenaje es una importante 
caracterfstica de la cuenca Fluvial, ya que refleja contro- 
les geomorfologicos, litologicos, climaticos, floristicos y 
antropicos. La densidad de la red de drenaje (Horton, 
1932) consiste en la relacion de la longitud total de todos 
los cursos de todos los ordenes y el area de la cuenca: 
D = XIIA. Refleja el balance entre fuerzas erosivas y la 
resistencia de la superficie del terreno. Las densidades de 
drenaje pueden oscilar desde valores de 5 km/km 2 , co- 
rrespondientes a laderas suavizadas, de baja precipitacion 
y substratos permeables, hasta cifras superiores a 500 
km/km 2 , de areas montanosas, de rocas impermeables, 
laderas abruptas e importantes precipitaciones, como las 
areas acarcavadas ( badlands ) (Fig. 8.5). En las zonas se- 
miaridas encontramos los ejemplo mas espectaculares y en 
zonas hdmedas con substrato blando, cuando se elimina 
la cubierta vegetal (deforestacidn) se desarrollan igual- 
mente badlands > como en Perth Amboy en el clima hd- 
medo de New Jersey (Schumm, 1956a). Las medidas de 
la densidad de drenaje se han llevado a cabo en dimas y 
materiales muy diferentes dentro de los Estados Unidos y 
aparecen representados unos ejemplos en la Figura 8.6. 

Uno de los problemas que surgen es el del trazado de 
la red de drenaje, que puede determinarse por mapas, fo- 
tograffas aereas o sobre el terreno. Horton (1945) utilizo 
las Ifneas azules de los mapas, pero presenta el inconve- 
niente de que todos los pequehos cursos no aparecen in- 
dicados en los mapas. Otro mdtodo consiste en trazar la 
Linea azul y a nadir las crenulaciones de las curvas de ni- 
vel, que corresponden a cursos de bajo orden. La compa- 
lacion de este liltimo m^todo con la red obtenida en 
levantamientos de campo senala que no hay una diferen- 
cia significativa entre ellos (Morisawa, 1957). En areas de 
valles secos periglaciares o karsticos, el valor resultante 
de las inflexiones de las curvas proporciona valores altos 
de la densidad de drenaje (Gregory, 1966). Tambi^n in- 
terviene significativamente la calidad y escala de los ma¬ 
pas utilizados, ya que influyen en la red establecida. 
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FlGURA 8.5 Badlands 
acLKhilladas, Las Baidenas 
Reales de Navarra, Depresion del 
Ebro. 


FIG UR A 8.6 Mapas 
topograficos de apraximadamente 
2 t B km^que ilj$tran diferentes 
tpos de densidades de drenaje 
(Stiahler, 1^64). 
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Igualmente, la red fluvialobtenida por fbtograffas a&eas 
sutninisUa valores mas elevados de la densidad de drena- 
js. Por otra parte, la confeecion de una red de drenaje te- 
niendo en cuenta las inflexiones de las cvuvas de nivel, o 
bien efectuando un levantamiento con fotograffas a&eas, 
es un trabajo lento y tedioso. Por eso, se han propuesto nfe- 
todos rapidos de calculo, como el de Carlston y Langbein 
(i960) que calculan aproximadamente la red de drenaje 
trazando una Ifnea de longitud conocida (L) sobre un mapa 
de curvas de nivel y se efectua el contaje del ntimero de 
cursos (n) que corta esta Ifnea. Es preciso disponer de al 
menos 50 intersecciones con curvas de nivel para tener un 
valor adecuado. La densidad de drenaje se expiesa por 
Dd = 1,4 WL. 

Hasta mediados del siglo pasado, los sistemas utiliza- 
dos para hallar la forma de la red se basaban en nfetodos 
cualitativos, en los que se comparaba la red obtenida con 
distintos tipos de patrones (Fig. 8.7). Evidentemente, go- 
zaban de una gran subjetividad y, por esto, se hizo nece- 
sario expresar numcricameiite la forma de la red. Una de 
las maneras const sic en medir las diferentes longitudes de 
los cursos con sus direcciones, para posteriormente re- 
presentarlo en una rosa vectorial {Judson y Andrews, 
1955). De este modo, se obtiene la orientacion de toda la 
red, que suele estar condicionada por los sistemas de dia- 
dasas. Otro m&odo, que considerate orientacion de la red 
de drenaje, se basa en la medicion de los angulos en la 
union de los cursos (Lubowe, 1964). Este nfetodo no da 



La morfologfa de los canales fluviales naturales depende 
de la interaccidn entre el flujo y los maleriales erosio- 
nables en el lfmite del canal. Estas interaccioncs varfan 
sustancialmente para diferentes esealas temporales y es- 


resultados muy diferentes del metodo vectorial y en am- 
bos casos una red dendrftica presenta una distribucion uni- 
modal y un sistema con control estructural, dara una 
distribucion bimodal. 

El astema de canales tambfen ha sido clasificado ini - 
cialmente en grupos cualitativos y, con posterioridad, 
tomando como base la sinuosidad, que es el resultado de 
la relacion entre la longitud del curso y la longitud del 
valle. Se reconocen canales rectos, trenzados {braided) y 
meandriformes. En este capftulo seran estudiados poste¬ 
riormente con mas detenimiento- 

La forma de la cuenca de drenaje es de gran impor- 
tancia. Las cuencas alargadas transmiten a mayores dis- 
tancias el flujo Fluvial, resultante de precipitaciones de 
tormenta. Las cuencas mas equilibradas son las que sus di- 
visorias se aproximan a un cfrculo. Horton (1932) esta- 
blecid un factor de forma F = S/L 2 , en el que S es el area 
de la cuenca y L, la longitud de la cuenca. Otro nfetodo 
de expresar la forma de la cuenca de drenaje es el fndice 
de compacidad de Gravelius, en el que proporciona una 
idea sobre la mayor o menor proximidad de la forma de 
una cuenca a un cfrculo. Result a de la relacion entre el pe- 
rfmetro de la cuenca y el perfmetro del cfrculo equivalen- 
te de area igual a la de la cuenca. Existen otros indices de 
forma de la cuenca: circularidad de la cuenca y alarga- 
miento de la cuenca. El estudio de la morfometrfa de una 
cuenca fluvialse puede ampliar en Strahler (1964), Gre¬ 
gory y Walling (1973) y Zavoianu (1985). 


fluvial 

paciales. Debido a este caracter variable del flujo del rfo, 
d canal se ajusta a la actuacion de diferentes fuerzas para 
man tener una estructura coherente. El flujo del agua en un 
canal esta sometido a dos fuerzas principales, la gravedad 


FIG LIRA 8.7 Clasificaciones 
morfoldgicas de redes de drenaje 
(Gregory y Walling, 1973). 
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y la pendiente del canal, raientias que la friccion se opo- 
ne al movimiento del agua (Knighton, 1998). 

Si suponemos un flujo uniforme y estacionario, la 
velocidad por la que pasa el agua a travds de sucesivas 
seociones transversales de un curso fluviales constante o 
Si Vj = S 2 V 2 (Fig. 8.8), en el que S es el area de la seocidn 
transversal en los puntos 1 y 2, V la velocidad media en 
estos puntos y Q es el caudal constante. 

El agua, que es un fluido, no puede resistir a los es- 
fiierzos. Por lotanto, cualquier esfuerzo, por pequeno que 
sea, produce movimiento, que puede ser de Hujo laminar 
o turbulento. Si el agua fluye por un canal recto y liso a 
velocidades muy pequenas (fracciones de mm/seg) se 
mueve en flujo laminar (Fig. 8.9a(i)). Cada elcmento se 
moviliza a travds de trayectorias especfficas sin mezcla 
significativa con las capas adyacentes. En el contacto con 
el (echo la velocidad es practicamente nula y las capas su- 
periores deslizan entre sf, formando un perfil de velocidad 
parabolico (Fig. 8.9a(ii)). Por consiguiente, el esfuerzo de 
dzalla es: 

dV 

r=(i — 



FICJL'RA 8.8 Morfometria de un canal Fluvial. La anchura A 
es la anchura correspondiente al canal con agua. Pes el 
pen'metio de mojado que constituye el Itmite entre el substrate 
yel agua del canal. La seccion transversal Ses el area de la 
seccidn del no. La profundidad p es apioxirnadamente la 
misma que el radio hidrdulico R, que resulta de dividir la 
seccidn transversal S por el pen metro de mojado P (R = S/P). 
El gradiente g del cuiso fluviales la diferencia de altura entre 
dos puntos (@,-@ 2 ) del lecho del canal, dividido por la distancia 
horizontal proyectada entre ellos (L) La velocidad es el caudal 
porunidad de area (Morisawa, 1968). 


M 




FIG UR A 8.9 Vaiiaciones en la velocidad de un 
fujo FluviaL (a) Con la profundidad: (i) tipicos 
perfiles de velocidad para flujoa laminar y 
iirbulento; (ii) estructura de la capa 1 1 mite en 
profundidad (a) y para flujo somero fb). (b) 
Secciones transversales en canales naturales 
(Knigbton, 1998). 
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en el que dVfdy es el cambio de velocidad (V) con la pro¬ 
fundi dad (y). El flujo laminar raramente sc encuentra en 
los cursos de agua. Quizas en aguas muy tranquilas. 

Si la velocidad o profun didad alcanzan un valor crftioo, 
el flujo laminar se hace inestable y se destruyen las capas 
paralelas, dando lugar al flujo turbulento (Fig. 8.9a(i)). 
Este flujo se caraeteriza por numerosos movimientos cao- 
ticos, con remolinos secundarios que se superponen al flu¬ 
jo frontal. Hay varios factores que afectan a la velocidad 
mtica en la que el flujo laminar se convierte en turbulen¬ 
to, como son la viscosidad y densidad del fluido, profun- 
didad del agua y rugosidad del (echo del canal. La 
expresion mas utilizada para distinguir entre flujo laminar 
y turbulento es el numero de Reynolds: 


en la que p es la densidad, V la velocidad media, R el ra¬ 
dio hidraulico y fi la viscosidad. El flujo laminar para va¬ 
lores bajos del niimero de Reynolds y turbulento para 
dfras altas. La rugosidad del curso fluvialdepende del 
tamano y forma de los materiales del lecho, de las varia- 
ciones bruscas del tamano y forma del canal y de la si- 
nuosidad del mismo. La rugosidad es menor cuando esta 
prdxima al nivel de inundacion y adquiere valores mayo- 
res en flujos bajos. A medida que la sinuosidad del canal 
aumenta, se incrementa la rugosidad; un canal de forma 
triangular tiene una rugosidad mayor que uno trapezoidal. 
Tambten influye la cantidad de vegetacidn en el canal y 
el tipo de flujo. Hicks y Mason (1991) presentan un con- 
junto de dates y laminas en color de los ribs de Nueva Ze- 
landa para estimar visualmcntc los coeficientes de 
rugosidad. Otro criterio para diferenciar el flujo laminar 
del turbulento se expresa por el numero de Froude (F r ), 
que es la relacion de las fuerzas de inercia a las de grave- 
dad, donde: 



aendo V la velocidad, g la gravedad y d la profundidad 
del agua. F r = 1 corresponde con el flujo crftico, si F r < 1 
el flujo es laminar y F r > l turbulento (Fig. 8.10). En la 
mayoria de los rfos el flujo, por lo general, es no unifor¬ 
me, no permanente, turbulento y tranquilo, aunque en ra¬ 
ms casos puede existir un flujo rapido (cataratas, rapidos). 
Como por ejemplo, en el bajo Mississippi F r es menor de 
0,20 (Sundborg, 1956). 

La velocidad es un vector en el que bay que conside- 
rar la magnitud y el sentido. Es una de las variables mas 
sensibles. La velocidad van'a en funcidn de la distancia al 
lecho Fluvial. La velocidad aumenta desde cero en el le¬ 
cho a una velocidad V E (Fig. 8.9a(ii)) en el borde de la capa 
limite, la cual esta afectada por la friccion del lecho. En 
flujos poco profundos la capa lfmite puede extenderse has- 
ia la superficie. En teorfa se puede dividir en dos subca- 



F1GURA 8.10 Regfmenes de flujo en un canal amplio en 
funoibfl de la velocidad y profundidad. La zona de transition 
entre flujo laminar y turbulento se define por un intervals de 
valores del numero de Reynolds (M?) de 5QQ a 2.000 y 
depends de las variaoiones de temperatura. El valorde 1 para 
el numero de Fraude (F r ) delimits ei flujo turbulento tranquilo 
del flujo turbulento i^pido (Sundborg, 1056). 

pas: capa interna {o subcapa laminar), situada a 10-20% 
del lecho, en el que la velocidad varfa semilogarflmica- 
mente con la profundidad y una capa externa, que ocupa 
el 80-90%, de gran turbulencia, en la que el perfil se ale- 
ja de la forma semilogarftmica. La velocidad aumenta ha- 
cia el centro del curso fluvialdebido a la disminucion de 
la friccion sobre el lecho y sus paredes (Fig. 8.9b). La ve¬ 
locidad estafntimamente rclacionada con la resistencia al 
flujo de los Ifmites del canal y hay varias ccuacioncs re- 
lativas a esta resistencia (ecuacion de Chezy, ecuacidn de 
Manning y ecuacidn de Darcy-Weisbach). De todas el las 
se utiliza la de Manning: 

V-- R V *S V7 
sr 

en la que wes la rugosidad, R es el radio hidraulico, S gra- 
diente de la corriente y V la velocidad media (m/seg). 

En el sistema fluvialhay dos tipos de energfa, poten- 
cial y cindtica. La primera se convierte aguas abajo en 
energfa cin&ica, que a su vez se pierde en forma de calor 
por friccion y esta p^rdida depende de la rugosidad, sec- 
cion transversal del curso, sinuosidad y de la cantidad de 
cizallamiento generado por los remolinos. La energfa que 
no se disipa en calor se emplea por la erosion y el trans¬ 
port (Morisawa, 1968). Una pdrdida menor de energfa se 
produce en la friccion interna de la carga en el transpor- 
te, pero por lo general, la carga en suspension disminuye 
la friccion a causa del descenso de la turbulencia. La ener- 
gia critica fue definida por Bull (1979, 1991) para expli- 
car la energfa necesaria para transportar los sedimentos a 
trav6s de un canal. Las variaciones en la energfa de los cur¬ 
sos Fluviales se han utilizado para definir la secuencia de 
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umbrales y surcos {pools y tiffles), para precisar la forma 
del lecho para determ inados tamanos de sedimentos y para 
explicar los cambios de sistemas de canal (Gregory, 
2004b). Los sistemas Fluviales se han clasificado segun 
la cantidad y tamano de la carga de fondo y de la energta 
de la corriente (Schumm, 1981) y la sinuosidad se ba rc- 
lacionado con la energia de la corriente {Schumm, 1977). 
La llanura de inundacion se diferencia en funcion de los 
valores de la energia de la corriente: alta {>300 W/m 2 ) y 
media (100-300 W/m 2 ) y baja energfa (10 W/m 2 ) (Nanson 
y Croke, 1992). 

Una vez que las partfculas constituyentes del fondo se 
ponen en movimiento, se modifica el lecho y se desarro- 


Uan formas variables que dependen de las condiciones del 
flujo (Allen, 1976). En los lechos constituidos por arena 
se observan facilmente estas formas, que constituyen una 
secuencia que aumenta con la intensidad del flujo (Fig. 
8.11a) y cada forma tiene diferentes niveles de resisten- 
cia (Simmons y Richardson, 1966). Estas modificaciones 
en la configuracion del lecho representan un importante 
mecanismo autorregulador de la interfase flujo-lecho. El 
caudal y la carga de sedimento aumentan con la llegada 
de una ola de inundacion y se manifiesta por una transi- 
cion de ripples a dunas (Fig. 8.12), que puede incremen- 
tar la resistencia del flujo (Richards, 1976). En el regimen 
neto la resistencia del flujo permanece relativamente baja 
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FIG URA 8.11 VSriaciones en las formas del lecho en funcidn de la intensidad del flujo y de la rugosidad. (a) En lechos arenosos 
se indican los valoies del factor de friccidn de Daicy-Weisbach (fi) en experimentos con flumes en laboiatorio (Simons y 
Richardson, 1966). Lechos de gravas Fluviales. (a) En peifil y (b) en plants (Knighton, 1996). 



FIG LIRA 8.12 Ripples de 
forma linguoide en un curso 
fluvialefimero. Jaisalmer. Desierto 
del Thar. 
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hasta que se desarrollan olas de rompiente, cuando dene 
lugar una considerable pdrdida de energfa (Fig. 8.1 la). La 
morfologi'a de la rugosidad del (echo para tainanos ma- 
yores consta desde una tnicrotopografia de grupos de can¬ 
tos a barras de canal de secuencias de umbral y surco 
(Robert, 1990) (Fig. 8.11b). 

La interaction entre flujo y vegetation es uno de los 
problemas mas complejos en hidraulica Fluvial. Green 
(2005) ha senalado que la resistencia al flujo es fruition del 
tamano de la planta, propiedades estructurales de la mis- 
ma, localizacidn dentro del canal, condiciones del flujo lo¬ 
cal y porcentaje del canal ocupado por la vegetacion. Se 
ha demostrado en estudios de tanques {flumes) de canales 
trenzados con vegetacion, que feta tiene efectos direct os en 
el transporte de sedimentos y en la forma en planta del ca¬ 


nal. La obstruction produce la separation del flujo y es un 
lugar preferente para la sedimentation de aguas abajo de 
la planta; se increments el ntimero de canales y aumenta 
el grado de trenzamiento. Ademas, las plantas estabilizan 
y pueden formar islas relativamente estaUes en la parte de 
aguas abajo de la planta (Coulthard, 2005). 

El desarrollo de sure os {pools) y umbrales {riffles) es 
caracterfstico tanto de canales rectos como meandriformes 
con material del lechofluvialheterogdneo (2-256mm). Es- 
tos canales tienen un lecho ondulado, en el que alternan a 
lo largo de su longitud surcos y umbrales (Fig. 8.13), es- 
paciados mas o menos regularmente a distancias 5 o 7 ve- 
ces la anchura. Esta alternancia parece mas caracterfstica 
cuando se transportan gravas. Estas acumulationes de gra- 
vas son de forma lobulada (Leopold et al., 1964). 



Transporte de sedimentos 


Aunque es relativamente fact l obtener informacibn del 
caudal, es mas diffcil muestrear la caiga de un curso Flu¬ 
vial. Esta caiga se realiza en disolucibn, suspensibn y en 
el fondo del canal. La carga en disoJiicion comprende los 
bnes y molbculas que proceden de la meteorizacion quf- 


mica, por lo general materia inorganica. La composicibn 
fluetda segdn diferentes factores ambientales {geologfa, 
clima, vegetacion y topograffa). Las aguas de los grandes 
rfos tienen una composicibn qufmica similar y los iones 
dominantes son bicarbonatos, sulfatos y cloruros de cal- 



FIGDRA 8.13 Mapas topograficos del lecho del canal de Seneca Creek, cerca de Dawsonville, Maryland. Los cficulos muestran 
la local izacibn de las medidas del material del lecho; los numeros lelacionados con los cficulos indican el tamaflo medio en pies 
(Leopold sfaf., 1964). 
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do y sodio. Las aguas de pH acido se deben, por lo ge¬ 
neral, a oxidaeiones de sulfuros o aguas alinientadas por 
pantanos y raarismas y suelen piesentar una mayor car- 
ga qui'mica. La carga en suspension esta oonstituida por 
partfculas de tamanos limo y arcilla, que son lo suficien- 
temente pequenas para movilizarse por turbulencia en las 
aguas de los rfos. La arena se levanta por fuertes co- 
nientes y la gravilia puede entrar en suspension durante 
las inundaciones. Se esta de acuerdo en que la fracdon 
fina se mueve en todo el canal y se distribuye mas o me- 
nos uniformemente a travds de la columna de agua, mien- 
teas que las arenas tienden a concentrarse cerca del (echo 
(Chorley et ai., 1984). La cargo defondo, constituida por 
gravilia, cantos y bloques, se moviliza por rodadura o 
arrastre a lo largo del lecho del canal. Si la corriente es 
fuerte pueden efectuar pequenos saltos. La carga de fon- 
do de arena se moviliza mas lentamente que el flujo de 
agua y los granos se mueven aisladamente en cualquier 
direccidn o bien agmpados por rodadura y deslizamien- 
to. Los granos de mayor tamano se movilizan y las par- 
ticulas redondeadas se desplazan mas rapidamente que las 
planas. La toma de muesteas de carga en suspension {ved- 
se Gregory y Walling, 1973) es facil, pero es muy diffcil 
muestrear la carga de fondo, ya que se producen distur- 
bios en el flujo (Kondolf et al., 2003). Para evitarlos se 
pintan los cantos (Laronne y Carson, 1976) o se marcan 


magndticamente {Hassan, 1992; Hassan y Ergenziger, 
2003) y con posterioridad se localizan despuds de una cre- 
cida para calcular el desplazamiento sufrido. Los estudios 
experimentales indican que la movilidad de las partfcu- 
las (por ejemplo, la distancia de transporte) es mayor para 
pequenas partfculas que para las grandes; las que tienen 
un tamano de unos 2 cm y menos de 10 gramos de peso 
poseen mas o menos la misma movilidad y quedan atra- 
padas preferentemente en estructuras abiertas verticales 
a las que rellenan y, finalmente, las partfculas mayores de 
6 cm quedan atrapadas preferentemente por estructuras 
imbricadas (Laronne y Carson, 1976). En inundaciones 
catastrdficas de los grandes rfos, eomo el Mississippi y 
Brahmaputra, se pueden observar dunas de mayor tama¬ 
no, compuestas de cantos y bloques, despuds de transcu- 
rrida la inundacion (Allen, 2004). 

Los bancos de un rfo suelen estar constituidos por 
sedimentos ftnos, tales como arena fina, limo y arcilla, 
mientras que el lecho esta compuesto por arenas y gravas 
con alguna pequeha cantidad de limo y arcilla. Estos ti- 
pos de sedimentos difieren, adc mas de su tamano, en las 
propiedades fisicas. Los mas finos tienden a ser cohesivos 
y son diffciles de erosionar. Esto fue demostrado por el 
sueco Hjulstrdm (1935) en un diagrama clasico, que fue 
elaborado por Sunborg (1956) (Fig. 8.14). En dl se rela- 
ciona la velocidad crftica con el tamano del sedimento en 



FIGURA 8.14 Curvas qua muestran las relaciones del tamano de grarto con la veloddad de eiosldn crftica fluvialy edlica para 
mateiiales uniformes de dlfeientes densidades. I_a velocidad de erosidn flovlalcrftca se refiere a una altuia de 1 m porencimadel 
lecho Fluvial. Las dos zonas crftlcas aliededorde estas curvas y la cuiva de velocidad de asentamlento (settling) paia partfculas en 
el agua dellmltan los cuatno regimenes de sedimentacidn fluvial, tianspoite fluvial, erosion fluvialy erosion edlica (Sundborg, 1956). 
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el que comienza la erosion de las partfculas tanto en el 
agua como en el aire. La cohesidn de los materiales es tan- 
1o mayor cuanto mas finos son dstos. Asf, las partfculas de 
un calibre inferior a 0,25 mm, necesitan para ser elevadas 
una corriente tanto mas fuerte cuanto mas reducido sean 
&tas de tamano. Ptero, una vez elevadas, puedenser trans- 


portadas por una corriente mas debil cuanto mas peque- 
nas sean. Por lo tanto, mientras que para las partfculas 
gruesas el arranque se alcanza cuando la velocidad es su- 
ficiente para el transporte, para arrancar los materiales fi¬ 
nos es necesaria una velocidad muy superior a la de 
transporte (Derruau, 1974). 



Erosion fluvial 


La erosidn fluvialse lleva a cabo por los procesos de co¬ 
rrosion, corrasion y cavitacidn. La corrosion implica 
cualquier proceso qufmico que resulta de la meteoriza- 
don del lecho y de las paredes del curso Fluvial. La co¬ 
rrasion o abrasion consiste en el desgaste mecanico por 
impacto entre las partfculas transportadas y la erosion 
mecanica del cauce, que puede originar pilancones o 
marmitas (Fig. 8.15). La evorsibn es un tipo de corro¬ 
sion en la que el flu jo del agua suaviza el lecho sin ayu- 
da de las partfculas. La cavitacidn solo se produce a 
grandes velotidades tales como en la base de cascadas 
(Figs. 8.16 y 18.24) y cataratas (Figs. 8.17 y 18.25), en 
rapidos (Fig. 8.18) y en algunos conductos artificiales 
(Morisawa, 1968, 1985). 

Los cursos Fluviales pueden erosionar su lecho y sus 
paredes. La erosion vertical en el fondo de un canal alu- 
vial tiene lugar cuando se movilizan las partfculas de ta- 
maho arena y grava y la erosion vertical se produce 
cuando la carga desgasta el lecho. La erosion lateral se 


manifiesta cuando las paredes del canal se desgastan, 
normalmente por la socavacion que sufren, lo que con¬ 
duce a la generacion de deslizamientos o cafdas de pa- 
neles de las paredes. La continua erosidn lateral lleva 
consigo el ensanchamiento del canal y la erosidn verti¬ 
cal la progresion de la incisidn. Uno de los ejemplos mas 
espectaculares de ensanchamiento y profundizacidn de 
un valle es el del Gran Canon del Colorado (Fig. 8.19), 
que ha incidido unos 1.300 m; la anchura del valle es de 
unos 10 km. En regiones de rocas masivas resistentes el 
retroceso de las paredes es menor que la incisidn del 
valle, dando lugar a canones subverticales y estrechos 
(Fig. 16.63). 

Hay dos tipos de escorrentfa superficial (overland 
flaw). El modelo de escorrentfa superficial de Horton se 
produce cuando la intensidad de la precipitacion es mayor 
que la velocidad de infiltration. Es frecuente en las 
zonas aridas y semiaridas, mientras que el segundo tipo, 
escorrentfa superficial por saturation, es mas comdn 


FIG UR A 8.15 Pilancones en Ja 
ijanodiorita de Bjrgjilloa del 
Cferrro. Badajoz, Espaha, 
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en climas humedos (Kirkby, 1969). El flujo se produce 
cuando disminuye la permeabilidad hacia abajo del per¬ 
il, de tal manera que el agua se ve forzada a fluir late- 
ialmente o bien existc un horizonte B impermeable y al 
saturarse el horizonte A se produce la escorrentfa subsu- 
perficial. 

El agua que fluye por una ladera se concentra debido 
a las irregularidades topograficas, originando regueros 
(rills) y barrancos (gullies), cuyo desariollo todavia no esta 
bien comprendido. Una gran parte de las investigaciones 
sobre regueros y barrancos se han realizado en regiones 
aridas y semi aridas. Por esta razon, seran tratados con ma¬ 
yor intensidad en el Capftulo 16 de Geomorfologfa de las 
regiones aridas. 


FKiCRA 8,16 Cascade de Kjostossen de 93 m de altjra. 
Noruega. 




F1CLRA8.17 Cataratas de 
Gulfoss. Islandia. 
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FIGURA 8.18 Rapidos. GoL 
Noruega. 
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Perfil longitudinal. Nivel de base. Capturas 


B perfil longitudinal de un rfo es la Ifnea obtenida a par- 
tir de las diferentes alturas desde su nacimiento a su 
desembocadura. Puesto que un rfo discurre hada el mar 
debe tener un gradiente hacia el mismo y el encajatnien- 
to del valle viene limitado por el nivel del mar. El perfil 
longitudinal es concavo. Muchos nos no tienen una da¬ 
ta concavidad, ya que contienen partes aplanadas y abrup- 
tas- Estas conesponden a kuickpoints. que pueden 
deberse a afloramientos de nocas duras. actividad tectd- 
nica rec rente y cambios sdbitos en el caudal. Por ejem- 
[io, el perfil longitudinal del rfo Rhin (Fig. 8.20) tiene 
1.236 km de longitud y un desnivel de unos 3 km. Sus 
primeros cien kilometres presentan pendientes muy acu- 
sadas y en el resto su gradiente es bajo. Los kuickpoints 
se localizan en las cascadas del Alto Rhin, cerca de Schaf- 
fhausen, y las de Bingen en el Rhin medio (Ahnert, 1996). 

El nivel de base general esta constituido por la altura 
minima y corresponde al nivel del mar, aunque pueden 
existir niveles de base locales, como lagos, bandas de ro- 
cas resistentes, embalses, etc. 

B ooncepto de perfil de equilibrio (gradedprofile) en 
un si sterna fluvialse refiere a un estado en el que las varia¬ 
bles que actuan y el nivel de base son constantes (Mackin, 
1948). Si el nivel de base cambia, los rios tienden a ajus- 
tarse al perfil de equilibrio mediante transfbrmadones en 
el sistema de canales, anchura y rugosidad o modificando 
la pendiente del canal por erosidn o sedimentaddn. Las va¬ 
riables que se reconocen en el canal cambian en breves es- 


pados de tiempo. Como consecuenda, es mas adecuado ha- 
blar de un estado proximo al equilibrio (quasi-equilibrium). 
Cuanto mas import antes sean las modificadones del perfil 
(por ejemplo, neotectdnica), mayor es el tiempo requerido 
para ajustarse al perfil de equilibrio. 

Un valle fi uvialpuede alargarse por erosion remontante. 
Si la roca es fadlmente erosionable, tal como margas o ar- 
cillas, la erosion remontante es rapida y puede alcanzar la di- 
visoria de aguas de otro rfo, para finalmente remontar liasta 
el curso Fluvial, producidndose una captura (Fig. 8.21), que 
se manifiesta generalmente por un codo de captura, que- 
dando aguas abajo del rfo capturado un valle muerto. 




FICURA 8.20 Perfil longitudinal del rio Rhin. (a) E sea la lineal de altuias; (b) escala logantmica de alturas (Ahnert. 1906). 
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Sistemas de canales fluviales 


A partir de la observacidn del sistema de canales se pue- 
den diferenciar cursos Fluviales rectos, meandriformes 
y trenzados (braided). Sin embargo, tenemos un gran ran- 
go de sistemas de canales desde rectos a travds de mean¬ 
driformes a trenzados y anastomosados (anabmnching) 
(Fig. 8.22). Los canales rectos y meandrifoimes se dife- 
rencian por su sinuosidad (S) (Schumm, 1963b), quc es 
la relacion entre la longitud del canal (LJy la longitud del 
valle (LJ o la relacion de la pendiente del valle (P v ) al gra- 
diente del canal (P c ) 


Grado 

de Sinuosidad 


M -1 05 
2 1 06 ^ 1 25 

3 > 1 1 25 


Grado 

de Trenzamiento 



0<5% 


1-5-34% 


2 35 - 65% 
3 >05% 


Grade 

de Anastormsamiento 
0*5% 


1-5-34% 




2 35 - 65% 



3> 65% 



Ademas de los cambios de la sinuosidad, la variabilidad 
de la anchura del canal y de la anchura del dntxiron de me- 
andros, el sistema de meandros puede ser bimodal, en el 
que pueden superponerse dos sistemas de meandros de di- 
fe rentes dimensiones (Fig. 8.23). El canal trenzado esta 
oonstituido por bairas e islas (Fig. 8.24) y el grado de 
trenzamiento (Brice, 1964) se expresa por el porcentaje 
de la longitud dividido por la longitud de una o mas ba¬ 
iras. Es un tndice variable, ya que la longitud de las ba¬ 
iras depende de la dpoca de medida. El grado de 
anastomosamiento (Brice, 1964) es el porcentaje de la 
longitud medida que esta ocupada por grandes islas. 

El «canal trenzado confinado» es aquel en el que el 
agua lo recubre durante las crecidas y se desarrolla un sis¬ 
tema de bairas sumeigidas. Al disminuir el caudal las ba¬ 
iras emergen originando un canal de tipo braided. En el 
«canal trenzado fibre », el trenzamiento se produce en una 
llanura aluvial no confinada. Para Kiss y Sipos (2007) du¬ 
rante la crecida de las inundaciones se erosiona un gran 
volumen de sedimentos y en la etapa de descenso de la 
inundacion predomina la acumulacirin. En los cursos tren¬ 
zados que estan caraclerizados por islas, el sedimento se 
deposila aguas arriba de la isla. Estas crean una zona de 
Iransporte aguas abajo del final de la isla debido al au- 
mento de la energia de la corriente. Con el aumento del 
caudal nunca se sumerge por complete la llanura aluvial. 
Las condiciones asociadas al desarrollo de nos trenzados 
incluyen pendientes acusadas, caudal variable, sedimen¬ 
tos de grano grueso e importanle suministro de sedimen¬ 
to (Miall, 1977). Para igualdad de carga con los meandros, 
los canales trenzados se desarrollan en mayores pendien¬ 
tes. La relacion anchura/profundidad juega un papel muy 
importanle. Para canales 20 veces mas estrechos que la 
profundidad, tienden a ser rectos; valores entre 15 y 150 
se desarrollan barras alternantes que muy posiblemente 


Caracter 
de la Sinuosidari 


Caracter 
del Trenza-miento 


Caracter 

del Anastomosamiento 



fcj FasaUrira. Canal 
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FIGL'RA b.22 Clasificacion de canales Fluviales, incluyendo 
La forma en planta de un unico canal y de los anastomosados. 
Los canales lateialmente inactivos oonstan de formas rectas 
y sinuosas, mientias que los canales lateralmente aotivos 
consisten en formas meandriformes y braided (Nansen y 
Khiqhton, 1996). 


lleguena formar meandros; y para cifras del orden de 150 
se desarrollan multiples barras que se interpretan eomo 
tendentes al anastomosamiento (Paola, 2004). 

El sistema trenzado puede originarse de dos formas 
(Chorley et «/., 1984). Cuando hay una agradacion activa 
la carga de fondo se deposita como barras, el flujo se di¬ 
vide y se desarrolla el tfpico sistema trenzado. El otro tipo 
de canal trenzado esta asociado con un gradiente acusado 
en el que la gran energta de la corriente llega a transpor- 
tar grandes cantidades de carga de fondo. Con el fin de 
movilizar este material es preciso tener un canal ancho. 
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FIG UR A 8-23 Tipos de .sistemas de canales (Brice^ 1075). 


poco profundo, de pendiente acusada y con grandes fuer- 
zas de cizalla que actuen sobre el lecho Fluvial. 

El conocimiento de la dinamica de los rfos trenzados 
se ha incrementado enormemente en la iSltima ddcada con 
la introduccion de varias tdcnicas de raedidas del flujo y 
morfologfa del lecho (Sambrook Smith et at., 2006). Se 
han realizado numerosos estudios sobre la geometria, flu¬ 
jo y procesos sedimentarios, as! como de los sistemas de 
erosidn y sedimentacion del Rio Brahmaputra/Jamuna 
(Bridge y Lunt, 2006, entre otros). Se reconocen sistemas 
complicados de conveigencia y diveigencia de la veloci- 
dad del flujo asociado a las barras. Las barras pueden ori- 
ginarse en el centro del canal o por acortamiento de barras 
de meandro. Una vez formadas las bairas crecen por acre- 
cion lateral y aguas abajo. Las barras de estos rfos tienen 


15 m de altura, 1,5-3 km de largo y 0,5-1 km de ancho. 
Durante los monzones, la acrecion puede ser del orden de 
kildmetros. 

En la red de canales anastomosados, la anchura tfpica 
de los canales es mucho mas pequena que la de las barras, 
mientras que en los rfos braided estas dos longitudes son 
comparables. Las ramas individuates de los canales anas¬ 
tomosados pueden ser rectos, trenzados o meandriformes 
(Schumm, 1977). 

Nanson y Kinghton (1996) diferencian seis tipos de 
canales anastomosados en funcidn de la energfa de la 
corriente, tamaho de sedimento y caracterfsticas morfolo- 
gicas (Fig. 8.22). Los tipos ! y 3 son de energfa mas baja 
y en los tipos 4 y 6 su energfa es mas alta. En la figure se 
representan en planta varios tipos de rfos anastomosados. 
El tipo 1 consta de rfos con sedimentos cohesivos, con ca¬ 
nales de baja relacion anchura/profundidad y no presen- 
tan apenas migracion lateral. El tipo 2 esta formado por 
islas predominantemente arenosas. El tipo 3 consta de rfos 
meandriformes con carga de fondo mixta y lateralmente 
activos. El tipo 4 esta formado de rfos con cordones are- 
nosos paralelos al horde del canal. El tipo 5 esta consti- 
tuido por el predominio de gravas en rfos lateralmente 
activos y canales trenzados en zonas montahosas. El tipo 
6 esta formado por rfos estables con una carga predomi¬ 
nantemente de gravas, que se desarrollan en pequenos ca¬ 
nales con migracion, en cuencas relativamente escabrosas. 
La vegetacion juega un importante papel en el desarrollo 
y mantenimiento de los rfos anastomosados. Estos rfos no 
se reconocen en formaciones anteriores al Devonico, que 
es cuando comienza el desarrollo de las plantas. Las raf- 
ces de las plantas incrementan la resistencia de las pare- 
des del canal (Nanson y Gibling, 2004). El desarrollo de 
los canales anastomosados se produce por inundaciones 



FIG UR A 8.24 Sistema de 
canales trenzados en la 
desembocadura del rib Kotsina 
en el no Cooper. Sureste de 
Alaska. Foto P. Luc ha. 
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frecuentes, por paredes de los canales que se resisten a la 
erosion Junto con mecanismos que bloquean orestringen 
d desarrollo de los canales y tambi^n el desencadena- 
miento de avulsiones (Tooth y Nanson, 1999). 

Los canales meandriformes lienen elevada sinuosi- 
dad. En el clasico canal meandriforme la anchura del ca¬ 
nal permanece constante a medida que aumenta la 
sinuosidad, de modo que el canal en planta se describe 
como una urdca Ifnea sinuosa (Fig. 8.25). El desarrollo de 
los meandros ha sido explicado por Richards (1982). Por 
encitna de ciertos umbrales de caudal, las variaciones de 


veiocidad estan asociadas con la formation de surcos y 
umbrales, que estan espaciados 5-7 A (Anchura del canal) 
(Fig. 8.26). En caudales bajos el flujo erosiona mas in- 
tensamente los surcos y se produce una lenta sediments- 
cidn en los umbrales. La erosidn ensancha las secciones 
de los cursos, disminuye la veiocidad media y tambi^n la 
sedimentacidn del umbral. Todo ello lleva consigo la ge- 
neracion de un lecho de canal ondulado. La continua ero¬ 
sion lateral increments la sinuosidad. El estrangulamiento 
del lazo del curso da lugar a un meandro ahandonado 
(OTbw)formado por un lagoen la llanura de inundacidn. 


FIG UR A 8,25 Meandros de 
voile en la regidn de Oslo, 
Noruega. 



5*7 A 


FIG UR A 8.26 Transicidn de 
canal recto a meandriforme. 

(a) Se alcanzan flujos rapidos 
y lentos. (h) Desarrollo de 
umbrales y surcos con un 
espadado de 5-7 A. 

(c) Desarrollo de meandros Con 
Lfia longitud de onda de 10-14 A 
(Richards, 1982). 


(c) Sinuosidad = 1-5 



--- 10-14 A 
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que en ia Depresion del Ebro se denominan galachos (Fe- 
Uicer y Yetano, 1985) (Figs. 8.27 y 8.29). Las velocidades 
de movimiento en las zonas de maxima curvatura alcan- 
zan hasta 3 m/ano, segun calculos efectuados durante vein- 
te anos para 100 curvas del rfo Dane, Noroeste de Inglaterra 
(Hooke, 2007). 

Los meandros encajados son morfologias curvadas 
que han profundi zado substantialmente por erosion en el 
[echo del rfo, generando una gaiganta (Fig. 8.19). Pueden 



FICL'RA 8.27 Evolucion del meandro de Juslibol (Zaragoza) 
hasta la formacidn del meandro abandonado (galacho) 

(Pellicer y Yetano, 1985). 


tener un control estructural, que obliga a desarrollar con 
una mayor longitud el curso en la zona de fracturacidn. 
Con fiecuencia el encajamiento y el aplanamiento natural 
son simultaneos. La incisidn resulta del levantamiento tec- 
tonico y suele ser un caso de antecedencia, en el que el 
cuiso fluvialque discurre con anterioridad al levantamiento 
mantiene su direction. Estos meandros encajados consti- 
tuyen una respuesta al descenso del nivel de base (Simon 
y Darby, 1999; Schumm, 1999). 

Los estudios experimentales llevados a cabo en un gran 
flume por Khan en 1971, demuestran que el conjunto de 
los sistemas Fluviales desde recto, a travds de meandri- 
forme, a trenzado, depende de la pendiente del canal o de 
la energfa de la corriente, que refleja la carga de sedi- 
mentos y el caudal. Cuando la pendiente del canal es pe- 
queiia el rfo es recto, pero con mayor inclinacion supers 
un umbral y se desarrolla un canal meandriforme. Cuan¬ 
do la pendiente sobrepasa el 1,6% se transforma en canal 
trenzado (Fig. 8.28). 



F&idieflte (%) 


FIG URA 8.28 Relaciori eritre la sirtuosidad del canal y la 
pendiente del flume (Schumm y Khan, 1972). 



Canales fluviales y su estabilidad 


B canal aluvial cambia con el tiempo debido a que esta 
construido sobre sedimentos erosionables. La continua va- 
riacion con el tiempo de los canales meandriformes (Fig. 
8.29) es una de las caracterfsticas de las llanuras aluvia- 
les con meandros. Su velocidad de migracion puede al- 
canzar valores de 8 m/ano, como en el rfo Arkansas 
{Nadler y Schumm, 1981) para un perfodode 43 anos. En 
el cambio del canal con el tiempo crece la curvatura y la 
deriva y ademas puede producirse estrangulamiento 
(neck cutoff) o acortamiento (chute cutoff) (Fig. 8.30). 
Tambidn puede haber abandono total del canal por avul¬ 
sion. Estos cambios tienen importantes implicaciones en 
los lfmites polfticos y administrativos. 


Segun Schumm (1981), se puede establecer una rela¬ 
tion enlre los tipos de canales y la estabilidad relativa de 
los mismos. Se pueden diferenciar cinco sistemas (Fig. 
8.31). Esta clasification no es de caracter descriptive, sino 
que esta basada en las relaciones causa-efecto e ilustra las 
diferencias cuando en los rfos varian el tipo de carga trans- 
portada, la velocidad del flujo y la energfa de la corrien¬ 
te. Tambidn explica los sistemas diferentes dentro del 
mismo rfo (Schumm, 1977). 

Hay que tener en cuenta en las clasificaciones de los 
canales aluviales no solo el tipo de canal, sino tambidn las 
variables que influye en la morfologfa del canal. Las di- 
mensiones del canal se deben basicamente al caudal de 
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FIG UR A 8.29 Desarrollo de meandros en el rio Ebro. Area de Zaragoza. Espaha. Las fee has indican el tiempo de abandono de 
bs segmentos del canal (Gutierrez &t al. r 2007). 
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FIGURA 8.30 nposde 
cambios de canal: A. Deriva de 
barra transverse, B, Deriva de 
barra alternants, C. 
Estrangulamiento. D. 
Aiortamiento, E. Deriva de 
meandro. RAvul$i6n. Las lineas 
continues indican el estado actual 
y las de pantos los cambios 
potendales futures (Shen y 
Schumm, 1981). 


agua y la forma del canal, que se relacionan con la canti- 
dad y el tipo de sedimento transportado, que, a su vez, es 
funcidn del porcentaje de seditnentos (grava, arena, limo 
yarcilla) (Schumm, 1981). 

Cuando la proportion de caiga de fondo es pequena, 
el canal de carga en suspension es estrecho y profundo (re¬ 
lation profundidad/anchura < 10). Si la pendiente del ca¬ 
nal es baja puede serrecto (astema 1) (Figs. 8.30a y 8.31). 
Las paxedes del canal son lelativamente estables, a causa 
de su elevado contenido en limo y arcilla. For consi- 
guiente, el canal no deriva y las barra $ se movilizan a tra- 
vSs del canal. Estos canales son poco abundantes y 
p-esentan pocos problemas. En el astema 2 el porcenta¬ 
je de carga de fondo es intermedio, el talweg (Ifnea de ma¬ 
xima profiindidad) es sinuoso y tiene una relation 


anchura/profundidad >40, con una sinuosidad baja. Las 
barras derivan altemando dentro del canal (Fig. 8.30b), por 
lo que el talweg var£a con el tiempo y en un lado del ca¬ 
nal se produce sedimentation y en el contrario erosion. En 
el slstema 3 se diferencian dos tipos de canales meandri- 
formes. Cuando el canal de carga en suspension es muy 
sinuoso (Figs. 8.31,3a; 8.32 y 18.18) transporta poca car¬ 
ga de fondo (astema 3a). La anchura del canal es similar 
y los margeraes son estables, pero pueden produtirse es- 
trangulamientos. El sistema 3 b es un tipo de canal menos 
estable; transporta una carga mixta y las parades del ca¬ 
nal estan const!tuidas por materiales de poca cohesion, por 
lo que son menos estables que los canales del sistema 3a. 
El meandro aumenta su radio de curvatura y se produce n 
tfpicos eslrangulamientos (Figs. 8.33 y 8.30c). Por lo tan- 


TIPO DECANAL 


Carga en suspension Carga mixta Carga de fondo 



§ 

a 

—j 

1 

S3 



{3% >) Baja -- Reiad&n Carga de FondttfCaiga Total-Afta {>%) 

Pfequefia^-- Tamaflo del Sedimento ■-frande 

Baja - Cajga de Sedimentos -► &ande 

Baja -- Vetotidad del Ffojo ■-Oande 

Baja —— Bnergta de la Corriente ■-Grande 


FIGURA 8.31 Clasificacion 
genetica de los canales Fluviales 
basada en el Sterna de canales 
y tipo de carga de sedimento, en 
ia que se indican las variables 
asociadas y ia estabilidad relative 
[Schumm, 1981). 
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FIGL'RA 8.32 Curso Fluvial de 
devada siauosidad (sistema 3a 
da Scfiumm, 1981) ea el foado 
dal Rift Valley Gregory. Laraeluk, 
Bari ago District. Keaia. 



FIG UR A 8.33 CaaaJ 
meaadriforme de graa siauosidad 
Copper River Delta. Sureste de 
Alaska. Foto F. Gutierrez. 



FlGURA 8.34 Sistema 4 de 
Schuram, coa barias de graa 
temaao. Rio Yarauaa P Agra, ladia. 
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to, el canal es inestable con erosion en sus partes cdnca- 
vas y sedimentacidn en las convexas. El sistema 4 cons- 
tituye una transicion entie cursos meandriformes y 
trenzados {Figs. 8.34 y 8.31) y en dl predomina la caxga 
de sedimentos de gravas, cantos y arenas. Los canales tie- 
nen una anchura variable, son poco profundos y de gra- 
diente acusado. Son tipicos los acortamientos del canal y 
la erosion de sus paredes. El sistema 5 {Fig. 8.31) posee 
una gran caxga de fondo e inclinaciones importantes ca- 
paces de transportar esta caxga. El canal es inestable, ya 
que las baxras y el talweg derivan dentro del canal. Cons- 
tituyen los tfpicos rfos trenzados {Fig. 8.24), frecuentes en 
Uanuras aluviales y abanicos aluviales: en ellos puede sen 
frecuente la avulsion {Fig. 8.30) {Chorley et al., 1984). 

El sistema de canales carnbia del sistema 1 al 5 [Fig. 
8.31) y tambicn se manifiestan modificaciones en otros 
aspectos morfologicos. El aumento del tamano de sedi- 
mcnto trae consigo una variacion del sistema del 1 al 5. 
La estabilidad de los canales se incrementa con el aumento 
en la proporcion de depositos finos o con la disminucion 
de la relacidn caxga de fondo/carga total. Los valores 
menores de la velocidad del flu jo y de la energta de La co- 
xriente aumentan la estabilidad. La relacion anchura/pro- 
fundidad es alta para canales trenzados, baja para canales 
xectos e intermedia para los meandriformes. Los canales 
trenzados tienen im gradiente alto, en los rectos es pe- 
queno y en los meandriformes la pendiente esta entre 
am bos tipos de canal. For consiguiente, la estabilidad de 
los canales disminuye de los sistemas l al 5; los sistemas 
4 y 5 son los menos estables. 

Hay una continua gradacion entre un sistema de canal 
y otro. Incluso en el mismo canal se encuentxan sistemas 
de canal cambiantes a lo largo de su longitud. El mismo 
canal puede ser meandriforme y con el cambio de gra¬ 
diente se compoxta como ttexizado. Por ejemplo, el rfo 
Rhin {Schafer, 1973) muestra una variacion en su sistema 
de canal a lo largo de su longitud, debido al cambio de 
pendiente {Fig. 8.35). 
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FIGL'RA 8.35 Esquema que indica el oambio de sistema de 
canal del no Rhin, como oonsecuencia del cambio de 
pendiente (Schafer, 1973). 


8,11 


Metamorfosis de los ribs 


Los cursos fluviales eambian por erosion y sediment acion, 
pero estas tiansformaciones requieren tiempo. Por lo tan- 
to, las modificaciones en el caudal y en los sedimentos no 
produoen un cambio inmediato en el canal, si no que se ixii- 
cia un cambio, que puede durar mucho tiempo. El canal 
se altera por la variacion en la frecuencia del flujo y por 
el cambio en la cantidad de material erosionado; ambas 
modificaciones pueden o no coincidir en el tiempo. Posi- 
Mcmcnte, el problema liidrologico mas impoxtante es de- 
terminar cuantitativamente cuanta alteracion nece si tamos 


en la relacion precipitacidn-escorrentia-erosion para que 
tenga lugar un detexminado tipo de canal {Dunne y Leo¬ 
pold, 1978). 

Los cambios de canales fluviales han propoxcionado un 
tema oomplejo para la investigacion geomoxfologica en las 
Ultimas cuatro d&adas {Gregory, 1977). Ademas, el ana- 
lisis historico de los sistemas Fluviales es un nuevo cam- 
po de trabajo para la paleoclimatologfa (Lamb, 1982), 
paleohidrologia {Benito et al ., 1998b), paleoecologta {Ber- 
glund, 1986) y geoarqueologfa (Davidson y Schackley, 
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1976). El anilisis historico del sistema fluvialnecesita re¬ 
cons truir los sistemas de la etapa preindustrial, determi- 
rar la velocidad y magnitud del carabio de los sistemas y 
posibilitar la produced n de los efectos de futuros impac- 
tos, asf como recomendar tareas de gestion ecologica 
(Petts, 1989). Se conocen numerosos ejemplos de cambios 
de canal en tiempos historicos y algunos son espectacula- 
les: Micielska-Dowgiallo (1977) en el valle del Vistula 
(Polonia), Hooke y Redmond (1989) en el valle del rfo 
Dane (Inglaterra), Castaldini y Piacente (1995) en el rfo 
Po (Italia) y Surian (2006) en los rfos Tagliamento, Piave 
y Brenta (norte de Italia), entre otros. 

Los cambios en el tipo de canal son relativamente 
frecuentes en el oeste de Estados Unidos y han sido reco- 
nocidos en numerosos rfos (Tibia 8.2), en los que se ha 
producido un cambio de meandriforme a trenzado (Graff, 
1988). 

Uno de los ejemplos mas sorprendentes es el de la me- 
tamorfosis del r(o Cimarron (Kansas), analizado por 
Schumm y Lichty (1963). Se trataba de un rfo meandri¬ 
forme, profundo y de 15 m de anchura, que despuds de una 
inundacion en 1914 se convirtid en un canal recto de car- 
ga de fondo de 366 m de anchura, por un aumento en el 
caudal y caiga de fondo. Este dramatico cambio se inter- 
preta como debido a fluctuaciones dimaticas, actividades 
agrfcolas y destruction de la vegetacion natural. 

Otro ejemplo no menos sorprendente es el del no Gila, 
que discurre por Arizona y Nuevo Mdjico (Graf, 1988). 
Antes de 1890 el canal era estrecho y meandriforme, pero 


en 1903 se sucedieron varias inundaciones que tnodifica- 
ron el canal a trenzado, con una anchura de mas de 600 
m en algunos lugares. Con posterioridad, el credmiento 
de la vegetacidn y la sedimentacidn estrecharon el canal 
y a principios de 1980 retornd a su geometrfa meandri¬ 
forme, casi despuds de un siglo. De ello se deduce que el 
ajuste de los canales trenzados a meandriformes es mucho 
mas lento que el de meandriformes a trenzados. 

La accion del hombre se hace muy patente en la evo- 
lucion del rfo South Platte (Colorado), de caracter trenza¬ 
do, que pas6 de tener 790 m de anchura en 1897 a 60 m 
en 1959, transformandose en un canal estrecho con ten- 
dencia hada el desarrollo de meandros (Fig. 8.36). Esta 
profunda modificacidn esta en relacion con la regulacidn 
del rfo y con la pdrdida de caudal por irrigacion, lo que 
condujo a una invasion de la vegetacion en la Uanura de 
inundacidn y en las barras, lo que trajo consigo el estre- 
chamiento del canal (Nadler y Schumm, 1981). 

La erosi6n en los maigenes concavos de los meandros 
y la sedimentacion en las partes convexas crean una ines- 
tabilidad horizontal en este sistema de canales. Pero tam- 
bi^n se produce una migracion de los meandros aguas 
aba jo, que puede inlerferir con construcciones hechas por 
el hombre. Este es el caso del puente sobre el rfo Cima¬ 
rron ccrca de Perkins (Oklahoma), que en el momento de 
su construccion el rfo era recto y trenzado en la zona del 
puente, pero tenia un gran meandro una milla aguas arri- 
ba, el cual derive y en 1968 afecto a la estructura del puen¬ 
te (Chorley et al, 1984). 


TABLA 8.2 Cambios en la anchura del canal en rios del oeste 
de los Estados Unidos (Graff, 1983). 


no 

Cambio 

Tiempo 

Rio Canadian, Oklahoma 

OjS-3,2 km 

Inundacion de 1906 

Rfo Salado, New Mexico 

15-168 m 

1882-1918 

Rfo Red, Texas’Oklahoma 

Sin cambio 

1874-1937 

Rfo Red, Texas-Oklahoma 

1,2-0,8 km 

1937-1953 

Rfo Cimarron, Kansas 

15-366 m 

1874-1942 

Rfo Cimarron, Kansas 

366-168 m 

1942-1954 

Rfo Platte, Nebraska 

1161-111 m 

1860-1979 

Rfo South Platte, Colorado 

790-60 m 

1897-1959 

Rfo North Platte, Wyoming 

1.200-60 m 

1890-1977 

Rfo Oita, Arizona 

45-90 m 

1875-1903 


90-610 m 

1903-1917 


610-61 m 

1917-1964 

Rfo Salt, Arizona 

Sin cambio 

1868-1980 

Rfo Fremont, Utah 

30-400 m 

Inundacidn de 1896 
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FIG UR A 8.36 Modelode 
metamorfosis del rib South Platte: 
(a) antes de la dbcada de 1300, 
el caudal era intermitente y las 
barras temporales; (b) a finales 
del $iglo, el caudal era perenne y 
la vegetacibn mbs frondosa sobre 
la llanura de inundacibn e islas; 

(c) a comienzos de 1900, la 
sequia fra jo consigo que la 
vegetacibn se estableciera por 
debajo del nivel medio anual de 
aguas altas, oonvirtiendose las 
barras en islas, con un unico 
cauce principal; (d) canal 
mode mo, las islas se incautaron 
de la llanura de inundacibn y se 
reconocen vestgios de canales 
histbricos de tpo trenzado sobre 
la llanura de inundacibn (Nadlery 
Schumm, 1981). 


Aunque no se disponen de los datos sobre los carabios 
de carga de sedimentos, se puede suponer, de los ejemplos 
historicos de metamorfosis de canal, que los nos se en- 
sanchan y profundizan por destmccidn de sus canales ori- 
ginales, oon lo que grandes cantidades de material de carga 
de fondo se movilizan a travds de los canales durante los 
picos de altas inundaciones. Si estas circunstaneias per- 
sistieran, los canales permanecerfan anchos y estrechos. 
Sin embargo, al disminuir los picos de inundacidn, La se- 
dimentacion en el canal y la invasion de la vegetacion en 
el mismo producen unestrechamiento del canal y es evi- 
dente una tendencia hacia el desarrollo de meandros 
(Schumm, 1977; Chorley et al ., 1984). 

Los ejemplos que se han analizado son de caracter lo¬ 
cal y el intervalo de tiempo es pequeno. No obstante, los 
cambios climaticos y de nivel del mar durante 6pocas ge- 
ologicas recientes dan lugar a modificaciones importan- 
tes en los sistemas de canales. Uno de los ejemplos 
dasicos de metamorfosis Fluvial, como consecuencia del 
cambio climatico, lo proporciona el rfo Murrumbidgee 
(Schumm, 1969) (Fig. 8.37), que discurre por Riverine 
Plain de New South Wales. Atraviesa la llanura aluvial con 
una pendiente muy ddbil y se une con el rfo Murray. El 
canal tiene 60 m de ancho y esta. confinado a una llanura 
de inundacidn en la que se conservan meandros abando- 
nados, que evidencian un caudal mayor (paleocanal re- 
ciente). El trazado del canal antiguo de baja sinuosidad 
(paleocanal antiguo) cruza la parte inferior de la figura. La 
parte superior de la figura esta confinada dentro de un va- 
lle. En la llanura aluvial, el canal ha derivado y se dife- 
rencian tres meandros abandonados. Los resultados de los 
estudios edafologicos y geomorfoldgicos de Riverine Plain 
indican que los paleocanales antiguos funcionaron duran¬ 
te un clima mas seco que el actual y los paleocanales re- 



F1GURA 8.37 Esquema realizado por fotografi'a aerea 
de una parte de Riverine Plain, cerca de Darlington Point, 
New South Wales. El sinuoso no Munumbidgee, 
de unos 60 m de anchuia, fluye en la parte superior de la 
figuia. Esta confinado a una llanura de inundacidn irregular 
en la que se conservan meandros abandonados. 

El paleocanal mds antiguo cruza la parte inferior de la figura 
(Schumm, 1969). 
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dentes discumeron durante un clima mas humedo que el 
actual. 

Uno de los rfos mas intensamente estudiados es el Mis- 
rissippi (Schumm, 1977). El trabajo de Fisk (1944) pro- 
porciona un ejemplo excelente sobre la metamorfosis del 
no en relation a las variaciones de nivel del mar y cam- 
bios climaticos que se han sucedido a lo largo del Cua- 
ternario. Entre 18.000 BP, que corresponde con la maxima 
extensidn de los glaciares, y la actualidad, los dos facto¬ 
rs que determinan el comportamiento del rfo son la fu¬ 
sion del casquete Laur&itido, que suministra gran cantidad 
de agua y sedimentos al curso superior del Mississippi, y 
el descenso del nivel del mar de 130 m hace u nos 15.000 
anos. Esta cal'da del nivel de base trae consigo la erosion 
de los antiguos depositor aluviales y la incision en el fon- 
do del valle. 



La Figura 8.38 establece diferentes etapas que representan 
la historia cuatemaria del rfo Mississippi: (a) Maximo des¬ 
censo del nivel del mar. El rfo se encajo 120-137 m y sus 
afluentes incidieron, pioduciendo unatopografla irregular con 
una pendiente de 0,16 m/km. (b) Comicnzo de la fusion del 
casquete. Introduction en el rfo de agua y sedimentos (are¬ 
nas y gravas). El tamano de las particulas disminuye hacia el 
techo oomo consecuencia de la progresiva disminucion de la 
pendiente y del retrace so del casquete glaciar. En esta dpoca 
el rfo Mississippi se oonstituye oomo un si sterna trenzado. 
(c) Continuo pero lento ascenso del nivel del mar. La caiga 
es de arenas, limos y arcillas. Continua el sistema trenzado, 
a pesar de la disminucion del gradiente y del suministro de 
sedimentos al rfo. (d) Nivel del mar constante y carga redu- 
cida. El rfo se transforma en meandriforme y fluye a travds 
de un (inico canal debido al descenso de la pendiente. 



FIGURA 8.38 Evolucidn cuatemaria de valle del rio Mississippi, (a) Etapa de encajamiente a finales de la dpoca glacier: 
18.000-14.000 anos BP; nivel del mar -130 m; pendiente del valle 0,16 m/km, rio sobiecargado transportando gravas. (b) Etapa I 
de agradaddn del valle: nivel del mar —30 m; pendiente del valle 0,14 rrVkm; no sobrecargado, trenzado, transportando arenas y 
ryavillas. (c) Etapa II de agradaddn del valle: nivel del mar -6 m; pendiente del valle 0,13 nVkm; rio sobrecargado, trenzado, 
fransportando limos y arenas, originando potentes zonas pantanosas de limps y arcillas. (d) Etapa III de agiadacidn del valle: nivel 
del mar actual, pendiente del valle 0,11 rr/fcm; desarrallo del cinturdn de meandras Cocodrie; rio meandriforme de canal piofundo 
con gran variation en el caudal que reemplaza gradualmente el canal trenzado poco profundo (Fisk, 1944). 
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Sedimentation fluvial 


El material que un rfo airanca y trans porta se deposita 
aguas abajo, tanto a lo largo de los valles, como en pie- 
demontes y Uanuras eosteras. El analisis de los depositos 
puede indicar velocidades, condiciones y dinamica de los 
procesos qne operan en el momento de su sedimentacion 
(Morisawa, 1985). Los sedimentos fluviales se depositan 
fiindamentalmente en: a) discontinuidades topograficas 
oeadas por fallas, abombamientos corticales, sobreexca- 
vacion glaciar, abrasion marina, etc. Bajo estas condicio¬ 
nes se originan, entie otras formas, los abanicos aluviales. 
b) Rellenos de valle que reflejan un con junto de procesos 
complejos que dan lugar a Uanuras de inundacion y terra- 
zas. c) Depdsitos marginales, que son el resultado de la se¬ 
dimentacion en aguas estancadas en las que disminuye la 
velocidad de transporte, como los deltas y depositos de 
playa (Chorley et al., 1984). Estos dltimos seran analiza- 


dos en el Capftulo 11 de Geomorfologfa Litoral. Aunque 
una gran parte del material erosionado llega finalmente a 
la desembocadura, otra fraccion se deposita temporal- 
mente en su recorrido. Durante el transporte cada partfcula 
dene una velocidad de «cafda», que representa el umbral 
de sedimentacidn para la partfcula. Si la velocidad de la 
corriente es menor que la velocidad de cafda, la partfcula 
se depositara. 

Los depositos aluviales tienen importancia economica, 
como fuentes de agua subterranea y tambi^n como sumi- 
nistro de aridos para la construccidn. Algunos aluviones 
contienen minerales pesados, diamantes y oro que se ex- 
plotan activamente en rfos y terrazas de numerosos luga- 
res del mundo. Los antiguos depositos de playa y delta son 
con frecuencia fuentes de petrdleo y gas natural (Chorley 
et al., 1984). 



Uanuras de inundacion 


Una llanura de inundacion es la superficie aluvial adyacente 
a un curso fluvial y que frecuentemente suele inundarse. Es- 
tan constituidas por depositos que los rfos movilizan por ex- 
cavacion de los canales o por migraddn lateral. Algunos 
investigadores sehalan que en los rfos trenzados no tienen 
un buen desanollo las Uanuras de inundacion, debido a la 
continua deriva de los canales, en contraste con las llanu- 
ras de un dnico canal sinuoso que emigre lentamente den- 
tro de una llanura aluvial estabilizada. Esta suposicion no 
es correcta, ya que el desanollo de Uanuras de inundacion 
es independiente del sistema de canales (Bridge, 2003). 

Los sedimentos depositados por los rfos han sido cla- 
aficados de diferentes maneras. Una gran parte de los ge- 
omorfologos diferencian entre depdsitos de acrecion 
vertical y depositos de acrecion lateral (Mackin, 1937; 
Fisk, 1947; Leopold y Wolman, 1957). La acrecion late¬ 
ral se produce por la deriva lateral de los canales y la acre- 
cion vertical tiene lugar por sedimentacion vertical y 
aecimiento hacia arriba por deposicidn de partfculas en 
suspension. Esta dasificacidn es muy simple y a veces no 
es facil distinguir ambos tipos de depositos. 

Leopold et al. (1964) diferencian ocho tipos de sub- 
ambientes en una llanura de inundacion y Happ et al. 
(1940) distinguen seis tipos de sedimentos aluviales. La 
Figura 9.1 ilustra esquematicamente la geometrfa de las 


Uanuras de inundacion (Allen, 1964, 1970). Se pueden 
distinguir dos tipos basicos de depositos fluviales: depo¬ 
sitos de canal y de desbordamiento {channel over hank de¬ 
posits) (Marzo, 1989). Los primeros, comprenden los 
depositos de fondo de canal {charnel lag ) y los de barra 
de meandro (point-bar deposits), se generan principal- 
men te por acrecion lateral y se situan bajo los segundos, 
que se originan por acrecion vertical y estan representa- 
dos por los depositos de diques naturales (levees), de lla¬ 
nura de inundacion (floodplain) y de lobulos de derrame 
(crevasse-splay). Otro tipo de deposito son los de relle- 
no de canal abandonado (channel fill deposits), que tie¬ 
ne caracterfsticas intermedias entre los dos anteriores. 

En los depositos de fondo de canal los sedimentos 
gruesos se localizan en la base de los canales, que a su vez 
estan rellenos por arenas y arcUlas. Se acumulan como cuer- 
pos lenticulares en las partes mas profundas del canal. No 
forinan capas de gran espesor y son siempre discontinuos. 

Las barras de meandro constituyen los rasgos geo- 
morfologioos mas caracterfsticos de los meandros y son la 
principal sedimentacion en los canales meandriformes. La 
forma y el tamario de las barras varfan con las dimensio- 
nes del rfo (Reineek y Singh, 1975). En cursos pequehos 
son formas deposicionales que buzan hacia el canal sobre 
los lados convexos de los meandros y estan constituidas por 
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FIG UR A 9.1 Esquema de la 
Uanura de inundation para un 
curso meandiiforme (Allen, 1964, 
1970). 


sedimentos gruesos. En los grande s rfos estan formados por 
cord ones de meandros {scroll bars) quo alternan con 
tidnagas que son depresiones alargadas {swales) y son 
canales en los que se produce sedimentacidn durante la 
inundacidn (Sunborg, 1956; Ollero, 1996) (Fig. 9.2.). Las 
barras suelen ser varios metros mas altas que las cidnagas 
y dstas estan rellenas por sedimentos finos estratificados. 
For lo general, las barras de meandro son discontinuas, de 
naturaleza lenticular, y se originan por la migration late¬ 
ral de un no meandrifoime durante la inundacidn y los cor- 
dones de meandro se generan por sucesivas inundadones 
(Colli son, 1996; Miall, 1996). 

En la Figura 9.3 las secdones transversales indican que 
el canal se movio lateralmente a una distancia igual o algo 
mayor que la anchura del canal y, a su vez, tiene lugar la 
sedimentacidn de las barras de meandro, conservandose 
la anchura del canal apreximadamente constante. Las sec¬ 
dones medidas durante un periodo de ocho anos senalan 
que el volumen neto de erosidn fue igual al de sedimen- 
tacion. En el punto de maxima curvatura la erosidn fue dd- 
bilmente superior a la sedimentacion; aguas aba jo de este 
punto la sedimentacidn es mayor que la erosidn {Leopold 
et al., 1964). 



FIGURA 9.2 Morfologia de contones de meandro en el no 
KlaiSIven, Suecia (Sundbong, 1956). 


Los diques naturales son bandas de sedimentos en 
forma de curia que bordean los canales fluviales (Fig. 9.1). 
La maxima elevacidn de un dique esta en o cerca del ca¬ 
nal. Los diques buzan suavemente desde el borde del ca¬ 
nal hacia el borde externo de la Uanura de inundacidn. Los 
diques alcanzan un mayor desarrollo sobre los lados con- 
cavos del canal y en los lados convexos se superponen a 
las barras de meandro. En el rfo Mississippi alcanzan has- 
ta 3 km de anchura y 9 m de potencia (Farrell, 1987). Se 
forman cuando la inundacidn supera el margen del canal 
y la sedimentacidn es granodecredente hacia la parte ex¬ 
terna (Allen, 1965). Los depositor de dique natural pose- 
en una facies similar a los depositor superiores de relleno 
de canal, con laminacion plana en la base, originada du¬ 
rante la inundacidn, a la que se superponen estratos con 
pequena estratificacion cruzada, formados por ripples, que 
pueden estar asociados con laminacidn convoluta (Farrell, 
2001). Los sucesivos conjuntos de estratos generados por 
inundacidn en un punto pueden variar de facies y dan lu¬ 
gar a secuendas verticals de algunos metros de potencia 
(Bridge, 2003). 

La escala de los Idlmlos de derrame dependc de las 
dimensiones del rfo. Sus tamanos varfan desde decenas a 
centenas de metros de anchura. Indden en los diques na¬ 
turales y en otros depdsitos cenagosos y Megan a formar 
pequenos deltas (Miall, 1996). Se originan durante las 
grandes inundadones y se extie nden como lenguas are- 
nosas sobre los depdsitos de dique natural (Fig. 9.1). 

Los depdsitos de Uanura de inundacidn se encuen- 
tran en las partes mas bajas de estas llanuras. Ocupan 
extensiones de metros a varios kilometres. Su litologfa en 
corte puede ser variada y refleja que esta afectada por 
cambios en los procesos de sedimentacidn. Cuando se 
deseca la llanura de inundaddn durante un intervalo 
de tiempo considerable se producen procesos edafoge- 
ndticos, que quedan intercalados como paleosuelos en el 
conjunto de depdsitos de llanura de inundacidn (Miall, 
1996). 
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FER FILES SUC E5IVOS DEL CANAL Y BAR RAD EMEANDRO, 1953-59 


FlGLJRA 9-3 Secdones 
fra ns versa! es sucesivas 
realizadas en un periodo de 
Berios anas sobre una barra de 
meandro en Watts Branco cerca 
de Rockville, Maryland. Las 
dimensiones de los perfiles y la 
dstribucidn de sedimentos en el 
code estan sob red i me ns io nodes 
(Leopold &taL, 1964; modificado 
an Reineck y Singh, 1975). 
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Los rellenos de canal abandonado result an de los 
procesos de estrangulamiento o aoortamienio, que cons- 
lituyen meandros abandonados {oxbow en inglfe, ga- 
lachos en el rfo Ebro). Estos canales permanecen como 
lagos o charoas, que pueden permanecer durante mucho 


tienipo. For consiguiente> las aguas son estaticas y se 
rellena lentamente con arcillas depositadas por suspen¬ 
sion. For consiguiente, las litofacies son de giano fino 
en las que se intercalan turbas y otros nestos oiganicos 
(Miall, 1996). 



Abanicos aluviales 


9.3.1 Definition, antece dentes 
y terminologia 

Se conocen numerosas definicioncs basadas en la forma 
externa, zona de seditnentacidn y procesos implicados en 
su evolucidn (Rachocki, 1981). La definicion de Bull 
(1968), uno de los investigadores mas relevantes en este 
campo, senala que un abanico aluvial es un cuerpo de de¬ 
positor fluviales cuya supcrficic se aproxima a l segmen- 
to de un cono, que se extiende radialmente ladera abajo 
desde el punto en el que el curso del agua abandona el area 
montanosa (Figs. 9.4 y 9.5). 

La historia del conodmiento de los abanicos aluvia¬ 
les o oonos de deyeccidn (Gomez Villar, 1996) se nemonta 


al siglo pasado en el que son objeto de poca atencion y, 
por consiguiente, los trabajos son escasos. A finales del 
siglo pasado y en relacion con la exploracidn de los te- 
mtorios aridos del suroeste de los Estados Unidos, sur¬ 
ge n algunas publicaciones relevantes (Gilbert, 1875; 
McGee, 1897). En la primera mitad del Siglo xx los in¬ 
vestigadores se preocuparon de la gdnesis, procesos de se- 
dimentacion y remodelacion de la superfide del abanico 
(Johnson, 1932a,b; Blackwelder, 1928, 1931), asf corno 
de su relacion con la tectonica. El mayor impulso sobre 
la investigacion de estas formas deposicionales se produ¬ 
ce en los comienzos de la segunda mitad de este siglo con 
los trabajos de Blissenbach {1952, 1954), Bull (1963, 
I964a,b, I977a,b) y Denny (1967). 
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FJGURA 9.4 Abanico eluvial a I 
pie de la Sierra de Al ham ilia 
(provincia de Almeria). Cordilleras 
Beticas, En las zonas distales del 
abanico se observan extensos 
cultivos bajo plastico. 



FIG LIRA 9.5 Abanico aiuviaJ y 
led braided. Desierto del Sinai. 
Foto J. Resell. 


Con posterioridad, se estudian bajo puntos de vista muy 
distintos. Se trabaja sobre abanioos de dpocas geologicas 
pasadas, asf como sobre formas actuales y subactuales. Se 
analizan su morfologfa, procesos de sedimentation y ero¬ 
sion, depositor, factores que condicionan su desarrollo, 
evolucion, etc. Los trabajos especfficos resultantes de es- 
tas investigations serin resefiados y comentados a lo lar¬ 
go de este capftulo. No obstante, conviene senalar algunos 
trabajos y monograffas sintdticos en los que se analiza el 
oonocimiento de los abanicos aluviales (Yazawa et al., 
1971; Bull, 1972,1977b; Schumm, 1977; Colombo, 1979, 
1989; Rachocki, 1981; Nielsen y Moore, 1984; Ashida, 
1985; Leoce, 1990; Rachocki y Church, 1990; Cooke et 
al., 1993; Blair y McPherson, 1994a,b; Gomez Villar, 
1996; Harvey, 1997). 

Tbmbidn los abanicos aluviales han sido estudiados me- 
diante simulaciones (Rachocki, 1981) y con model os ex¬ 


perimental de laboratorio (Schumm, 1977; Schumm et 
al ., 1987). A pesar de los muchos problemas que plantean 
este tipo de trabajos, se han obtenido muy buenos resulta- 
dos (Blair y McPherson, 1994b). Asf, se ha reproducido el 
origen de los lobulos de tamiz (sieve lobes) en cajas de are¬ 
na (Hooke, 1967). A su vez, utilizando arena y lodo, se ha 
llegado a la conclusion de que los debris flow (coladas de 
detritos) predominan en las partes proximales del abanico, 
en la zona media se interdigitan con depositos de canal y, 
finalmente, en las areas distales dominan los depositos flu- 
viales (Hooke, 1967, 1987). Otros modelos han sido diri- 
gidos al establecimiento de relaciones entre las etapas de 
evolucion de la cuenca de drenaje y del abanico con la es- 
tratigraffa de los abanicos (Schumm, 1977; Hooke y Roh- 
rer, 1979; Schumm et al ., 1987). 

El estudio de los abanicos aluviales tambidn ha expe- 
rimentado un gran impulso con la aplicaciOn de tdcnicas 
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de datacidn absoluta. Los m^todos tradicionales de carto- 
graf£a y conelacidn de superficies del abanico tomando 
como base la edad relativa, expresada por los pavimentos 
des&ticos y desanollo de caliches, ahora se completan con 
sus dataciones absolutas (Harvey et al., 2005). Se aplican 
dataciones cosmogiSnicas, de U/Th y luminiscencia (OSL). 

Una vez analizados los antecedentes y tendencias de 
la investigation de los abanicos aluviales, se hace nece- 
sario senalar algunas de las caracterfsticas mas relevan- 


tes, asf como precisar diversos tgrminos de uso comiin en 
la literatura. Los abanicos aluviales son formas frecuen- 
tes que se encuentran al pie de las montanas (Figs. 9.4 y 
9.5), en los valles (Fig. 9.6) y en cualquiera de las zonas 
morfoclimaticas; su tamano es muy variable, desde pe- 
quenos oonos de detritos de <50 m de longitud (Harvey 
y Wells, 2003) a megabanicos de hasta 60 km de longi¬ 
tud (Gohain y Parkarsh, 1990) (Fig. 9.7). Un abanico alu- 
vial resulta de la sedimentation en la zona de desagiie de 


F1GUHA9.G Abanicos 
aluviales erosionados por el Rio 
Mendoza. Uspallata (provincia do 
Mendoza). Cordillera Principal de 
los Andes. 



FlGURA 9.7 Secuencia de 
arulsioo para el rio Kosi. Los 
njmeros con ciiculos indican 
puntos de avulsitin (AD = 
despues de Cristo) (Mackey y 
Bridge, 1992). 
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una cuenca de drenaje del material detririoo procedente 
de la excavacidn de la misma. Los flujos hfdricos y de se- 
dimentos se concent ran en la zona inferior de La cuenca 
en un canal de de sag tie o canal de alimentacidn del aba- 
nico. Estos flujos al alcanzar el frente montanoso, se ex- 
panden en un flujo sin confinar depositando su carga y 
construyendo el abanico aluvial, como consecuenda de 
la fuerte reduccidn de la pendiente y de la disminucidn 
de la velocidad del flujo. 

En estas morfologfas es muy ffecuente la coalescencia 
de unos abanicos con otros. En los medios aridos y se- 
miaridos, dentro de los desiertos de montanas y depresio- 
nes, los abanicos aluviales constituyen los rasgos mas 
caracterfsticos de sus piedemontes. El material terrfgeno 
que los construye pasa en sus partes mas distales a am- 
bientes en los que dominan lagos temporales iplaya-lake). 

BLissenbach (1954) distingue ties zonas dentro de los 
abanicos aluviales (Fig. 9.8): zona proximal o cabecera 
del abanico que constitute el area proxima al apice; zona 
media, entie la cabecera y las partes bajas del abanico y 
zona distal, que es el area mas alejada del apice. Final- 
mente, incluye una zona baja de coalescencia con otros 
abanicos. 



FIG UR A 9.8 Dife rentes zonas en un abanico aluvial y perfil 
longitudinal del mismo. La figura corresponds al abanico 
Turney Gulch, oeste de Fresno County, California (Bull, 
1964a). 


La dasificacionclimatica de los abanicos aluviales en 
«Mmedos» y «secos», o lo que es lo mismo abanicos 
aluviales de clima arido, formados por flujos fluviales 
intermitentes, y abanicos aluviales de clima humedo, 
generados por flujos hfdricos perennes (Schumm, 1977) 
goza de una cierta aceptacion. No obstante, esta diferen- 
ciacion es controvertida y fue ampliada por McGowen 
(1979) al considerar que en los climas aridos los debris 
flow son mas frecuentes que en las zonas hiimedas, don- 
de predomina la sedimentacidn fluvial. Recientemente, 
Nilsen (1993) y Stanistreet y McCarthy (1993) relacio- 
nan la forma y procesos del abanico con el clima y con- 
cluyen que su forma semiconica se oonstruye por debris 
flow en ambientes desdrticos («tipo seco»), aunque otros 
auto res senalan que esta morfologfa tambidn se desarro- 
lla en areas hiimedas (Harvey, 1984a; Blair, 1987). 

En los desiertos el desarrollo de los abanicos se favo- 
rece por diversas razones (Harvey, 1997). La cobertera 
vegetal es esparcida o ausente, son frecuentes las fuertes 
tormentas y predominan los procesos ligados al flujo su¬ 
perficial en las laderas. Como consecuencia, la production 
de sedimentos durante las tormentas es muy elevada. La 
fuerte pendiente de los curses de agua en la cuenca de 
reception y los regfmenes de escorrentfa casi instantane- 
os proporcionan elevadas velocidades de transports de 
sedimentos. Finalmente, la transferentia de sedimentos al 
abanico es esporadica y va ligada basicamente a precipi- 
taciones de alta intensidad. 

Los abanicos aluviales, aunque son frecuentes en las 
regiones montafiosas desdrticas, tambidn se encuentran en 
otros ambientes climaticos: articos, alpinos, templados, 
hdmedos e incluso tropicales (Harvey et al., 2005). 

9.3.2 Morfologfa de los abanicos 
aluviales 

Los principals rasgos morfologicos de los sistemas de 
abanicos aluviales (Blair y McPherson, 1994a) (Fig. 9.9) 
son la cuenca de recepcion, que es la zona de alimenta- 
eidn de agua y sedimentos y que se caracteriza por fuer¬ 
tes pendientes, sobre todo en los tributaries de menor 
orden. El canal de desagiie efectua el transporte de la car¬ 
ga Ifquida y solida hasta el apice del a banico y cones- 
ponde al punto de salida del area montahosa, que es muy 
neto si el frente es rectilfneo. El canal de incision es la 
continuacidn del canal de desagiie dentro del abanico y 
puede dividirse en varios canales. El canal de incision sue- 
le terminar cn las zonas proximales y medias del abanico, 
correspondiendo este lugar al punto de interseccion. A 
partir del mismo el flujo deja de estar confmado y se ex- 
pande dando lugar al lobuJo deposicional activo. Los ba- 
rrancos de erosion remontante son frecuentes en las 
zonas distales y pueden progresar hasta alcanzar el canal 
de incisidn, dando lugar a que el lobulo deposicional ac¬ 
tivo se desvfe a otra parte del abanico (Denny, 1967). 
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FIGURA 9.9 Principalis rasgos morfologioos da un sistema 
de abanico aluvial. El ejemplo corresponds al abanico Trail 
Cannon, en el Valle de la Muerte, California (Blair y 
McPherson, 1994a). 

El conjvinto de la morfologfa de cada abanico debe re- 
flejar las caracterfsticas del area madre, ya que los proce- 
sos de sedimentacion estan controlados por la fuente de 
suministro de sedimentos {Harvey, 1996, 1997, 2002a). 
Los analisis de los abanicos aluviales efectuados a partir 
de su morfologta se basan fundamentalmente en algunas 
propiedades morfomdtricas, tales como la forma, el area 
y la pendiente. 

La forma de los abanicos es semicircular, o de seg¬ 
ment© de cono, con perfiles longitudinales concavos {Fig. 
9.8) y transversales convexos. A partir de mapas topogre- 
ficos de buena calidad se puede expresar matematicamente 
(Troeh, 1965): 

Z = P + SR + LR 1 

donde Z es la altura de un punto sobre la superficie del 
abanico, P la altura en el apice, S la pendiente del abani- 


co en P , R la distancia radial de P a Z y L la media de las 
pendienles a lo largo de su perfil longitudinal. 

El area del abanico es el parametro mas estudiado y 
se ha demostrado que existe un clara relacidn entre las su¬ 
perficies del abanico y de la cuenca de reception. El area 
del abanico se express por la formula: 

A a = p A% 

A a es el area del abanico y A^ la de la cuenca de recep¬ 
cion, ambas medidas en km 2 . Los estudios de diferentes 
grupos de abanicos han demostrado valores semejantes 
para el exponente q, que oscila entre 0,7 y 1,1, pero los 
valores de p son mas dispares, entre 0,1 y 2,1. Estas va- 
riaciones se interpretan como debidas a historias diferen¬ 
tes en distintas regiones y a la desigual resistencia a la 
erosion del substrato rocosoen la cuenca de alimentation 
(Harvey, 1997). En la Figure 9.10 se comparan las rela- 




FJGURA 9.10 Relacidn entre el area de la cuenca de 
lecepcidn y la pendiente del abanico para distintos abanicos 
del sureste de Espana. Se observe un daro contrasts entre la 
mayor inclinacidn de los abanicos de debris flow y la me nor de 
bs abanicos fIuviales e intermedios (Harvey, 1984). 
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ciones entre paremetros de diferentes abanicos de distin- 
tas zonas. Los abanicos de las Cadenas Costeias de Cali¬ 
fornia tienen superficies mayores, por unidad de area de 
drenaje, que los abanicos de la regidn del Valle de la Muer- 
te. Las rectas de regresidn de los abanicos del sureste de 
Espana se ban obtenido a partir de 68 abanicos {Harvey, 
1987a). 

La pendiente se toma normalmente como la inclina- 
cion de la superficie axial del abanico en la cabecera y los 
valores mas fiecuentes son de 2° a 12°. La re lac ion es: 

P a = aAl 

siendo P a la pendiente del abanico. Los valores de b en la 
Figure 9.8 varian entre -0,35 y -0,15 y los de a oscilan 
mas ampliamente entre 0,03 y 0,17, lo que se interpreta 
como debido a procesos sedimentarios distintos. Los aba¬ 
nicos de la regidn del Valle de la Muexte tienen mas in- 
dinacion que los de las Cadenas Costeias de California, 
mientras que los del sureste espanol ocupan una posicidn 
intermedia. Por otre parte, los abanicos del sureste de Es¬ 
pana, con abundantes debris flaw, tienen pendientes mas 
acusadas que aquellos abanicos fluviales e intermedios 
(Fig. 9.11), de lo que se deduce la importanda que tiene 
el mecanismo de sedimentacion en la pendiente del aba¬ 
nico (Harvey, 1984a). 

9.3.3 Factores que influyen en 

el desarrollo de los abanicos 

La sedimentacidn en un abanico tiene lugar si el suminis- 
tro de particulas supers a la capacidad de transporte. Esto 
supone la presenda de un umbral geomorfico, definido por 
Bull (1979) como umbral de la energia critica del agua. 
Ahora bien, la sedimentacidn en el abanico esta afectada 
por diversos factories, cuya actuadon es variable segun los 
casos. 


A /ftanicos de debris flow 
o Abanicos fluviales e iitefrnedios 
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F1GURA 9.11 Relaciones morfometricas entre el area de la 
cuenca de recepddn y el Area y pendiente del abanico en tres 
region es (HaiVey, 1987b). 


Uno de ellos es el factor topografico, que influye muy 
di recta mcnte en el suministro de sedimentos. Asf, en las 
laderas de pendientes acusadas la erosion es mas itnpor- 
tante. Igualmente, se necesitan indinadones elevadas para 
el origen de los debris flow. Estos alcanzan un mayor de- 
sarrollo en abanicos aliment ados por pequenas cuencas de 
necepdon de pendientes abruptas. Por el contrario, los pro¬ 
cesos fluviales predominan en los abanicos que derivan de 
grandes cuencas de recepcion con menor inclinacion. 

Las particulas movilizadas en las cuencas de recepcion 
proceden de la disgregadon del substralo geologioo aflo- 
rante en la misma. Este factor litologico ejerce una consi¬ 
derable influencia en el desarrollo del abanico aluvial. Los 
procesos de meteorizacidn actiian condidonados por el tipo 
de roca y, por oonsiguiente, los sedimentos originados son 
diferentes. El tamaiio de las particulas es fundon funda- 
mentalmente de la granulometrfa (en rocas detriticas) y del 
numero de pianos de disoontinuidad por unidad de volu¬ 
mes Asf, euando el espaciado entre estos pianos es amplio 
se originan bloques de tamano considerable. Las partfcu- 
las de tamano limo y ardlla se originan fundamentalmen- 
te por los procesos de meteorizacidn qufmica y aumentan 
considerablemente en litologfas de grano fino, como argi- 
litas, limolitas y tefras. Estas particulas de grano fino son 
necesarias para generar debris flow en la cuenca de recep- 
cion, tal como senala Harvey (1984a, 1987b) en diversos 
ejemplos de abanicos aluviales del sureste de Espana. 

El factor climatico ejerce una incidencia tanto direc¬ 
ta como indirecta en los procesos de meteorizacidn que tie¬ 
nen lugar en el desarrollo del abanico. La disponibilidad 
de agua afecta a la meteorizacidn de las rocas, al transporte 
de sedimentos e indirectamente a la cobertera vegetal. En 
la precipitacion bay que tener en cuenta la cantidad, in- 
tensidad, duracion y frecuencia sobre todo de las grandes 
tormentas, que son las que suelen suministrar la mayor 
parte de la carga solida al abanico. La carencia o escasez 
de precipitadones supone la ineficada de la meteorizaddn 
y del transporte. No obstante, en areas como el Valle de 
la Muerte, con una precipitacion media anual de 43 mm, 
la carga solida que alimenta a los abanicos se produce 
como consecuenda de lluvias de tormenta (Blair y 
McPherson, 1994b). El efecto de la temperature puede ma- 
nifestarse por una aceleiacion de los procesos de meteo- 
rizacion. Por otra parte, hay que tener en cuenta que la 
tempeiatura desciende en las zonas altas del sistema, pu- 
diendo llegar a produdrse cidos de hielo-deshielo. Ade- 
mas, la precipitacidn aumenta con la altiu-a. La vegetacion 
afecta a la perdida de suelo y a la estabilidad de la ladera 
por el desarrollo de rafces, siendo la penetracion de las 
mismas muy variable en los diferentes tipos de plantas do- 
minantes. Por consiguiente, euando disminuye el porcen- 
taje de cobertera vegetal por cambios climaticos o por 
actividad humana (sobrepastoreo, deforestadones, fuegos, 
etc.) las laderas pueden hacerse inestables, que se denun- 
cian por cambios en los sistemas de abanicos (Bull, 1991; 
Harvey et al., 1999b; Harvey, 2004b). 
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Los abanicos pueden desarrollarse en zonas tectonica- 
mente estables, pero tambien en areas de inestabilidad cor¬ 
tical. En estas filtimas se encuentran los desiertos de 
raonianas y deprestones, desairollados en muchas de las 
cordilleras del oeste de America y de Asia central. Los mo- 
vi micntos corticales (factor tectonico) condicionan la ge- 
neracion de topograffas adeeuadas y en las depresiones, 
al pie de los frentes montanosos activos (Fig. 9.12), se api- 
lan importantes espesores de depositor aluviales de dis- 
tintas edades geoldgicas, en los que se registra una larga 
historia deposicional. En estas zonas la neotectonica cons- 
dtuye el control fundamental en la Localization de los aba¬ 
nicos y muchas secuendas antiguas de abanicos aluviales, 
conservadas en el registro geologico, se interpretan fun- 
damentalmente en un contexto tectonico (Silva et ah, 
1992b; Harvey, 1997; Harvey, 2002a; Kirkby et ah, 2003; 
Viseras et ah, 2003; Jain y Sinha, 2004). Por otra parte, 
esta actividad tectonics no se limita al contacto mecanico 
entre el area montanosa y su piedemonte (Fig. 9.13), sino 
que se reconocen deformaciones ffagiles, fracturas y fe¬ 
llas recientes, en todo el sistema del abanico aluvial. Es¬ 
tas desnivefeciones recientes de origen tectonico afectan 
a los depositee de los abanicos aluviales (Fig. 9.14) y pro- 
ducen dislocations importantes en la red de canaies de 
los lobulos deposicionales activos y, como consecuencia, 
modificaciones en el desarrollo de los abanicos. 

La actividad tectonica afecta al desarrollo del abanico, 
ya que puede influir directamente en la pendiente del mis- 
mo. Cuando el levantamiento del frente montanoso es ma¬ 
yor que la incision del canal (Fig. 9.15), aumenta su 
pendiente y la sedimentation tiene lugar al pie del bloque 
elevado. Por el oontrario, si el encajamiento del canal es 
mas import ante que el levantamiento, el area de sedimen¬ 
tation se desplaza a las zonas medias-distales del abanico. 
En la Figura 9.15 se apretia edmo la sedimentation ha ce- 



FlCL'RA 9.12 Bloque diagiama de un frente tectdnicamente 
active y su piedemonte;, en el qua se depositan importantes 
espesores de sedimentos al pie de la zona montanosa. La 
piesencia de facetas triangulares indica una actividad reciente 
de lafalla del fiente montanoso (Bull, 1977b). 

sado en el sector proximal y se crea un nuevo apice y otro 
segmento de abanico en el esquema inferior (abanico te- 
lescdpico o segmentado) (Bull, 1964b, 1977b; Harvey, 
2002a). Este proceso da lugar a segmentos de abanicos de 
diferentes edades. Estos tienen positiones topograficas dis- 
tintas, pueden presentar desarrollo de caliches, barnices y 
pavimentos y grados de diseccidn muy variables. Estos 
abanicos segmentados (Fig. 9.16) tienen un origen muy 
controvertido, en el que se barajan hipdtesis relationadas 
con eventos extremes recientes, respuestas complejas y 
cambios climalicos y tectonicos [vMse Cooke et ah, 1993). 


FlCURA 9.13 Materia I es 
procedentes de la Cordillera de 
Ion Andes que desanolla a su pie 
in abanico aluvial, enmarcado 
por una falla activa. Cobija (Norte 
ds Chile). Foto J. Rodriguez- 
Vidal. 
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FIG UR A 9.14 Base ula mi ento 
tectbnioo y arrasamiento de 
depositor fluviales pleistocenes, 
correspondientes a abanicos 
aluviales dal piedemonte da la 
Goidilleia da los Andes an las 
pioximidades da la Ciudad da 
Mendoza (Argentina). 






FlGL'RA 9.IS Desarrollo da abanicos aluviales an funcidn 
del grade de levantamiento de la zona montanosa. Arriba; el 
levantamiento y la agradacidn supera a la incisidn del canal. 
Abajo: el encajamianto del canal as mayor qua el 
levantamiento; an este caso el area de sedimentacibn se 
des plaza hacia las zonas madias ciaandose un nuevo 
®gmento de abanico (abanico telescopico) (Bull, 1977b). 



FlGL'RA 9.16 Abanico segmentado, en el que los 
segmentos superiores estan siendo degradados por 
reguerizacion y aba Franca mi enfo. Asu vez sufren o ban sufrido 
la eiosibn fluvial del Rio Jacbal. El lugar se encuentraentre 
Rodeos y San Jos£ de Jachal (pravincia da San Juan, 
Aigentina). 


Caprtub 9 ■ Geo morfologia Fluvial II 313 
















Finalmenle.existed un conjuntode factores exlrmsecos 
que estan en oonexibn prbxima con el sistema del abanico 
aluvial (Blair y McPherson, 1994a). Los abanicos pueden es- 
tar afectados por sedimentation eolica y feta puede obsta- 
culizar o modificar el si sterna de canales. En las partes 
distales generan, en ocasiones, represamientos qne dan lu- 
gar a charcas. Los ribs existentes en las paries bajas de es- 
tas depresiones pueden encajarse en los sedimentos de las 
zonas distales del abanico, rebajando el nivel de base. Si en 
los marge nes de los abanicos nos enoontramos con lagos o 
mares, los depbsitos subabreos del abanico alimentan a es- 
tos reservorios de aguas confinadas dando lugar a abanicos- 
delta. Las variaciones de nivel de estos lagos o mares ejercen 
una influencia considerable en los procesos de erosion y se¬ 
dimentacion del abanico, al modificarse su nivel de base 
(Harvey et al., 1999a; Harvey, 2004b). Finalmente, la acti- 
vidad volcanica puede dar origen a coladas que interfieren 
con la red fluvial, modificandola considcrablemcntc. La ca- 
fda de cenizas volcanicas en la cuenca de reception puede 
desencadenar, en eventos tormentosos, debris flow en las zo¬ 
nas de mayoress pendientes. 

9.3.4 Procesos sedimentarios 

Los principales procesos sedimentarios son de dos tipos. 
Los procesos de alimentacion o primarios (Blairy McPher¬ 
son, I994a,b) son los que transportan los sedimentos des- 
de la cuenca de recepcion al pie del frente montanoso 
oonstruyendo el abanico aluvial. En el tipo de transporte es 
fundamental la proportion de agua y sedimento y la dispo- 
nib il idad de part feu las finas (Wells y Harvey, 1987; Harvey, 
1997). Si existe una baja concentracion de ftnos y una ele- 
vada relacion de agua/sedimento el transporte que se pro¬ 
duce es de tipo fluvial con importante carga de fondo que 
se mueve por traccibn. Cuando aumenta la proporcion de 
partfculas finas los dastos pueden sostenerse por estas par- 
tfculas y movilizarse en un flujo plastico bajo la forma de 
debris flow, en el que la fase solida y Ifquida se desplazan 
solidariamente. Los procesos de remodelacibn o secunda- 
rios producen la erosion del abanico, movilizando sedi¬ 
mentos anteriormente depositados por los procesos de 
alimentacion. Muchos de estos procesos actiian durante lar¬ 
go tiempo sobre la superficie, ya que la alimentacion del 
abanico se realiza, en ocasiones, a favor de precipitaciones 
de tormenta de baja frecuencia y alta intensidad. 

9.3.4.1 Los procesos de alimentacidn 

Pueden englobarse en dos tipos. Los que movilizan ma- 
teriales superficiales o del substrato rocoso de las laderas y 
aquellos en los que el transporte se produce por flujos 
fluviales (Blairy McPherson, 1994a, b). Los movimieiitos 
de masa en las laderas son del tipo de desprendimientos de 
material rocoso por gcli fraction y aludes, vueloos, avalan- 
chas de roc as, deslizamientos y debris flows (descritos en 
el Capftulo 7). 
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En los procesos fluviales los sedimentos y el agua per- 
manecen separados durante el transporte y los detritos se 
evacuan mediante un flujo turbulento como carga de fondo 
o en suspension. Cuando la carga sblida alcanza una pro¬ 
portion elevada de 20 a 47%, se forman flujos hiperoon- 
oentrados (Costa, 1988a). Se diferencian dos tipos de 
procesos fluviales: la inundation en manto [sheet flood) y 
los flujos canalizados (Blairy McPherson, 1994a, b). 

La inundacibn en manto es el proceso mas frecuente 
en el aporte de sedimentos a los abanicos aluviales. Se tra- 
ta de flujos no oonfmados que se expanden en el piede- 
monte, al liberarse del oonfinamiento de las paredes del 
canal desague. Blair (1987) a partir de una fotograffa abrea, 
describe la inundation en manto produtida en el abanico 
del Rfo Roaring en el Parque National de las Montanas Ro- 
cosas, como una lamina continua de agua de 0,5 m de pro- 
fundidad derramandose porel Ibbulo deposicional activo del 
abanico de 320 m de longitud. La inundation en manto se 
produce con grandes tormentas de baja frecuencia y alta in- 



F1CURA 9.17 Bloques imbricados en el abanico aluvial de 
Ards (Valle de Tena, Pirineos centrales). Se depositaion el 7 
de agosto de 1996 en una inundacibn subita (flash flood) y 
catastidfica. 




tensidad, que pueden dar origen a flujos de earacter catas- 
trofioo (Gutierrez et at., 1998a, b). Estos eventos esporadi- 
cos estan separados por etapas de escasa actividad donde 
se remodela el abanico por procesos secundarios. Los de¬ 
positos estan formados por bloques, gravas, arenas y limos. 
Los sheet floods suelen dar lugar a pares estratiflcados de 
10-30 cm de potencia, con inclinadones sinsedimentarias 
de 2°-8°, paralelas a la superitcie del abanioo, y ejes ma- 
yores de los bloques perpendiculares a la pendiente, aun- 
que a veces se presentan imbricados (Fig. 9.17) (Blair y 
McPherson, 1994b). Tambi&i, raramente, pueden enoon- 
trarsc cordones de gravas sinuosos transversales a la pen¬ 
diente del abanico. 

Los canales de incision di scctan el apice o el sector pro¬ 
ximal del abanico y pueden alcanzar varies metros de altu- 
ra. Constituyen las vfas de transporte de sedimentos desde 
las zonas pxoximales a las di stales y, porconsiguiente, son 
los canales de alimentacion del lobulo deposicional activo. 
Tambien, en estos canales puede producirse la erosidn de 
los sedimentos del abanico. Las facies resultantes de la se¬ 
dimentacion en estos canales incluyen gravas y arena en su 
lecho, que se movilizan durante las crecidas. 

Un tipo de sedimentacion caracteristico en los abanioos 
aluviales son los denominados depositos o lobulos de ta- 
miz, que fiieion reproducidos en experimentos de labora- 


torio con gravidas y arena por Hooke (1967). Un depdsi- 
to lobulado se acumula en una zona en la que el flujo pier- 
de la capacidad de transportar la carga, normalmente en 
el punto de interseccion, y percola completamente en un 
substrata permeable. El material mas grueso se encuentra 
en el frente del lobulo y aguas arriba los depositos son mas 
finos. Estos depositos de tamiz se forman durante las cre¬ 
cidas y se localizan sobre todo en las zonas medias y dis¬ 
tales del abanico. Pueden originarse tambien a partir de 
debris flows previamente depositados cuando las aguas de 
escorrentfa efeetdan un lavado o tamizado superficial de 
las partfculas mas finas. El iesultado es un deposito Coro¬ 
nado por clastos granosostenidos. En este caso, el origen 
de los lobulos de tamiz es secundario. 

El analisis tridimensional del abanico aluvial pone de ma¬ 
nifesto que existen numerosas y complejas variaciones de 
fades, que pueden ser debidas en parte a cambios climati- 
cos o tectonioos significativos. A lo largo del abanico se ob- 
serva una disminudon del tamano de las partfculas, 
depositandose las mas gruesas en las zonas proximales y las 
mas finas en los dominios distales. En las areas proximales 
predominan los depositos fluviales de canales de bloques y 
gravas y los debris flows (Fig. 9.18c, d) (Harvey, 1997). Se- 
grin Miall (1978) si dominan los prooesos fluviales, tenemos 
secuencias sediment arias de tipo «Scott» y, por el oontrario. 
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FIG UR A 9.18 Variaciones de 
fecies sedimentarias en abanicos 
aluviales. Variaciones veiticales 
de fecies: (a) Secuencias 
sedimentarias tpo «Trollheim» y 
(b) tipo (Miall, 1978). 

Relaciones de fecies proximales 
y distales: (o) Modelo 
esquematico (Rust, 1979). 

(d) Variaciones a lo largo del 
abanico en las proporciones de 
fecies expuestas en codes del 
abanico Ceporro, sureste de 
Esparta (Harvey, 1984b). 
\feriadones espadales de facies: 

(e) Zona del £pice de un abanico 
con sedimentacion en el £rea 
proximal. Abanico Trollheim, Valle 
Deep Springs (California) (Hooke, 
1967). (f) Abanico con canal 
encajado en zona proximal y 
agradacion distal. Abanico del 
Carton Hanaupah, Valle de la 
Muerte (California) (Hunty 
Mabey, 1966). Figura recopilada 
por Haivey (1997). 
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la abundancia de debris flows identifies las secuencias del 
tipo «Trollheijn» (Fig. 9.18a, b). En las zonas medias pue- 
den desanollarse depdsitos de tamiz, pero mas frecuente- 
mente nos encontramos con depdsitos de sheet flood, que se 
prolongan hacia las partes distales donde tenemos un pre- 
dominio de arenas y limos. Por otra parte, podemos enoon¬ 
tramos con un fiierte contraste en la distribuddn de facies, 
entre abanicos sin incision y aquellos con un canal encaja- 
do en la zona proximal, en el que los depositos mas recien- 
tes se sitiian en areas mas alejadas (Fig. 9.18e, f). 

9 . 3 . 4.2 Los procesos de remodelacidn 

% se ha indicado que los abanicos se construyen funda- 
mentalmente en relacion con precipitaciones de alta in- 
tensidad, pero el perfodo de retorno de las mismas es 
importante y, como consecuenda, la superficie del abani- 
co esta sometida, durante un largo intervalo de tiempo, a 
la actuacion de procesos secundarios que modifican las 
morfologi'as derivadas de la aocion de los procesos de ali- 
mentacion o primarios. Por otra parte, en zonas de activi- 
dad tectonics cuaternaria, los sedimentos pueden estar o 
haber sido afectados en su evolucion por deformaciones 
dfictiles y ffagiles, tales como pliegues, fallas (Fig. 9.1Sf) 
y bascukmientos. Estos procesos de remodelacion son 
muy variados y ban sido analizados por numerosos auto- 
ics (Blair y McPherson, 1994a). 

El prooeso mas importante de remodelacion es el de la 
escorrentia superficial, reinante entre los eventos de llu- 
viade alta intensidad. Su actuacion produce la exportacion 
del material de grano fino existente en cualquier tipo de 
deposito, hacia las zonas distales del abanico. Tambten se 
genera una red de regueros (rills) y canales distributarios 
que se disponen radialmente sobre la superficie del aba¬ 
nico desde el apice, o desde el punto de interseccion, has- 
ta las zonas distales, donde dominan los canales (Denny, 
1967). Tambidn hay que considerar la actividad del agua 
subterranea en los abanicos, donde se encuentran exce- 
le rites acufferos. Esta disponibilidad hfdrica afecta al cre- 
dmiento de las plantas y, por consiguiente, a los procesos 
de erosidn hfdrica superficial. Por otra parte, el movi- 
miento del agua puede truer consigo la cementacion por 
calcita, si en estas disoluciones existen carbonatos, Ue- 
gandose a generar horizontes petrocaldcos. 

La accion del viento es otro de los factores de remo¬ 
delacion de la superficie de los abanicos en las regiones ari- 
das. Se manifiesta por el ananque y transporte de partfculas 
finas, lo cual puede darlugara pavimentos desert ioos. Los 
cantos sufren la abrasion edlica que conduce al pulido y ge- 
neracion de faeetas, produciendo ventifactos, a veces cu- 
biertos de bamiz des&tico. Estas partfculas tambten pueden 
depositarse en la superficie del abanico en tomo a obstacu- 
los, tales como plantas, o simplemente forman una lamina 
de arena mas o menos continua.(manto de arena). Tambten 
llegan a alcanzar potencias importantes en las zonas de so- 
tavento, produciendo disturbios en la red fluvial. 
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En la meteorizacion de los sedimentos de los abani¬ 
cos actiian los procesos ffsicos, qufmicos y biologicos. Los 
primeros, como el haloclastismo, humectacidn y secado, 
y gelivacion disgregan la roca y estan condicionados por 
el contenido de agua y sales. La meteorizacion biologies 
se manifiesta por los procesos bioqufmicos y por el hora- 
damiento y remocion de materiales producidos por la ac¬ 
tividad de la flora y la fauna, que se engloban bajo el 
tdrmino de bioturbacion. En cl i mas aridos, la precipitacion 
de carbonatos en las proximidades de la superficie del aba¬ 
nico origina horizontes petrocalcicos (Gile y Hawley, 
1966; Machette, 1985; Harvey, 1987a), que oementan 
fuertemente los depositos detrfticos, con lo que se con- 
vierten en materiales muy resistentes a la erosion y, a la 
vez, la capacidad de infiltracion en estos depositos en- 
costrados disminuye considerablemente (Harvey, 1990, 
1997). En los medios hdmedos la meteorizacion qufmica 
produce la continua disgregacion de los minerales, dando 
lugar a la generacion de numerosas partfculas finas. 

9.3.5 Dinamica y evolucion de los 
abanicos aluviales 

Los abanicos aluviales son las formas que mas rapida- 
mente se desarrollan dentro de las zonas aridas (Mabbutt, 
1977). Se estima una velocidad media de acumulacion en 
los abanicos del Valle de la Muerte de l m cada mil anos 
(Hooke, 1972). Ademas, son sistemas geomorficos dina- 
micos que muestran cambios morfologicos progresivos 
durante su desarrollo (Harvey, 1997). Este dltimo autor es- 
tablece un modelo en el que se relacionan los perfiles del 
abanico y del canal con la agradacion e incision en las par¬ 
tes medias del abanico (Harvey, 1987a, 1997) (Fig. 9.19). 
En los tipos A y B se origina un encajamiento en eabece- 
ra y sedimentacidn en zonas distales. En el tipo C se pro¬ 
duce rebajamiento en el punto de interseccidn y en los 
tipos D y E dene lugar una movilizacidn de este rebaja¬ 
miento hacia las areas distales, como consecuenda del 
desplazamiento del punto de interseccion y, finalmente, se 
llega a la diseccidn total del abanico en el tipo F. Si el ni- 
vel de base desciende se desencadena una erosion re- 
montante desde el frente del abanico (tipo G). Este es uno 
de los modelos que ayudan a comprender en parte la di¬ 
namica de la agradacion o diseocion dentro del abanico, 
en el que la teetdnica, el cambio climatico, la accidn an- 
tropica y los eventos extremes juegan un papel preponde- 
rante en la modificacion de los procesos erosivos y 
deposicionales. 

El rfo Kosi, en la llanura indogang^tica, ha construido 
un megabanico (Fig. 9.7) (Gole y Chitale, 1966; Wells y 
Dorr, 1987; Gohain y Parkash, 1990; Singh et al., 1993) 
como consecuenda de las elevadas precipitaciones (1.500 
mm/ano) de la cuenca de recepcidn, a diferencia de los 
abanicos de las regiones aridas en las que la precipitacidn 
anual es pequena, los cursos son effmeros y la dimension 
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FIG UR A 9.19 Modelo en el que se establecen las 
re lac ion es entre las perfiles de la superficie del aba nice y del 
canal con la disecciOn y sedimentacion en las paites medias y 
dstales del abanico (Harvey, 1987a). 


de Iqs ahanicos es mucho menor (Chorley et al ., 1984). El 
drenaje del rfo Kosi procede de las clcvacioncs del Hi¬ 
malaya y extiende su elevada carga en su salida a la lla- 


imra indogang&ica, donde construye el megabanico del 
Kosi. Durante el periodo de 1731 a la actualidad (Fig. 9.7) 
ha experimentado una deriva hacia el oeste de 113 km por 
sucesivas avulsiones (Short y Blair, 1986, p. 297), lo que 
supone la movilizacidn de sedimentos en un area de mas 
de 9500 km 2 . Las avulsiones se han producido rapida- 
mente y el periodo entre ellas es de aproximadamente 18 
ahos (Bridge, 2003). Stevaux y Souza (2004) estudian la 
frecuencia de las avulsiones en diferentes areas. Las ve- 
locidades varan entre 28 ahos para el rfo Kosi y 1.400 
ahos para el Mississippi. En el apice del abanico, el canal 
esta constituido por bloques y cantos y estos materiales 
gruesos se transportan raramente mas alia de unos 15 km 
del apice, donde dominan sedimentos de grano medio y 
fino. El gradiente del rfo Kosi disminuye paulatinamente 
desde la cabecera con una pendiente de 20 cm/km a 4 
cm/km en las areas distales. En las zonas de menor pen¬ 
diente el rfo esta constituido por varios canales que ocu- 
pan una anchura no superior a l ,5 km. 

No se comprende el mecanismo de deriva hacia el oes¬ 
te del Rio Kosi. Wells y Dorr (1987) establecen una rela- 
cion estadistica entre la tectdnica y la deriva hacia el oeste 
del conjunto de canales y atribuyen la deriva a una topo- 
grafia favorable para la sedimentacion. Por el contrario, 
Gohain y Parkash (1990) y Singh et al. {1993) consideran 
la deriva hacia el oeste como debida a un basculamiento 
tectdnico. 

En la literature clasica se describen modelos de evo¬ 
lucion de los ahanicos. Uno de ellos es el de Davis (1905), 
basado en su concepcidn cfclica de evolucion del mode- 
lado, en el que en las etapas juveniles del mismo se pro¬ 
duce un gran aporte de sedimentos al piedemonte debido 
al relieve en^igico existente. La degradacion del relieve, 
en las etapas finales del ciclo, trae consigo una disminu- 
cion de la erosion y las inundaciones en manto conduci- 
n'an a un predominio de los pedimentos. 

Soniso-Valvo (1988) establece un modelo de genesis 
y evolucion de los abanicos, basandose en los movimien- 
tos de masas en la region de Calabria (Italia). Establece 
un conjunto de cuatro etapas principals (Fig. 9.20). La 
primera, a la que denomina reptacion {creep\ se caracte- 



FIGLRA9.20 Evolucion cfclica 
de un abanico a partir de 
movimientos de ladera. Las 
tlecbas indican los diferentes 
episodios. La forma es tlpica de 
substiatos de comportamiento 
ductil. En iocasfr3gilesy 
diaclasadas el flujo principal do la 
eta pa 8 se produce por 
avalanches de iDcas de gran 
velocidad (Sorriso-Valvo. 1988). 
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FIGURA 9.21 Diagrams 
esquematico de las pendientes 
en las eta pas de evolution de u n 
abanico aluvial (la escala vertical 
esta exageiada X2). Se 
dferencian varias etapas con sus 
respectvos pracesos de 
alimentaddn dominantes. Las 
pendientes de sedimentacidn 
dsminuyen hacia eJ sector distal, 
la longitud del ladio del abanico 
aumenta tambien a lo largo de la 
^olocidn y los knickpoints 
(puntos de ruptuia) disminyyen 
de altura ha da la zona distal 
piairy McPherson, 1994a,b). 



riza por deslizamientos superficiales que se local izan en 
la parte baja de la ladera, mientras que en el resto predo- 
minan defbrmaciones superficiales. Esta etapa suele tener 
una larga duracion. En la etapa B, o de colapso, dominan 
los deslizamientos de rocas y debris flows, que dan lugar 
a numerosas cicatrices de arranque que configuran una for¬ 
ma en anfiteatro en la ladera, mientras que en el piede- 
monte se acumula una masa detntica con morfologfa de 
abanico. El material deslizado puede ser evacuado por ero¬ 
sion hfdrica durante eventos de alta intensidad y baja fre- 
cuencia a travds del canal de desague. La roca debilitada 
y los detritos que permanecen prdximos a la cicalriz de 
arranque se movilizan por movimientos de masas poste- 
riores, reactivandose los deslizamientos previos, y gene- 
randose nuevos debris flows. Estos procesos pueden 
construir un abanico rapidamente. La etapa C ooirespon- 
de a la construccidn del abanico aluvial. Finalmente, la 
destruccion del abanico, o etapa D, tiene lugar a causa de 
que el material deslizado ha sido en gran parte evacuado 
y entonces la esconentfa superficial alcanza un gran po- 
der erosivo, produciendo la erosion del abanico desde el 
apice al frente. Para el autor el modelo es cfclico y consi- 
ira que la sucesidn de etapas A-B-C-D-B-C-D... consti- 
tuye un tipo de evolucion muy frecuente. El modelo de 
Son-iso-Valvo (1988) se cine basicamente en la aportacidn 
de los movimientos de masa a la generacion del sistema 
del abanico aluvial, pero no contempla la actividad de la 
escomentla a lo largo del tiempo. 

Tambien Blair y McPherson (1994a, b) establecen un 
modelo similar en cuatro etapas (Fig. 9.21). Se inicia por 
desprendimientos de rocas y generacion de conos de de- 
rrubios en el (rente montanoso (Fig. 9.22). En la etapa 1 
las cuencas de recepcion incipientes son abruptas, con pre- 
dominio de canales de primer orden y de deslizamientos 
y debris flows. La movilizacion de estos depositos cons- 
truye el abanico aluvial y anipU'a la cuenca de recepcion, 
la cual adquiere una morfologfa en anfiteatro; todo ello oo- 
rresponde a la etapa 2. Tambien el area del abanico se 
increments a la par que sus distances radiates pueden al- 
canzar valorcs de 1 a 5 km. A su vez, disminuye la pen- 


diente del abanico a cifras entre 5° y 15°. En la etapa 3 
prosigue la expansidn de todo el sistema del abanico alu¬ 
vial, aumenta el niimero de canales de primer orden y se 



FIGURA 9.22 Conos de derrubios en Punta Vacas 
(provincia de Mendoza, Argentina). Cordillera Principal de los 
Andes. 
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alcanzan brdenes de 4 o 5. Siguen producicndosc movi- 
mientos de masa en la cuenca de recepcibn y el material 
se deposita en el abanico por debris flows e inundacibn 
en manto (Fig. 9.23). Las distancias radiates del abani- 
oo alcanzan de 3 a 10 km o mas y la pendiente dismi- 
nuye a 2°-8°. Finalmente, esta ultima etapa puede seguir 
desarrollandose hasta que los abanicos se erosionen por 
ribs o valles glaciates, aunque el sistema del abanico 
tambien puede reactivate por actividad tectbnica, con 
una intensidad que sea lo suficientemente significativa 
para que tenga lugar la emigracion de los ambientes de 
la base del abanico hacia las partes distales del mismo. 

De los estudios de los abanicos cuaternarios se dedu¬ 
ce que la tectbnica puede jugar un papel fundamental al 
controlar la local izacibn y emplazamiento de los abanicos 
aluviales, pero las secuencias de los abanicos responden 
fiindamenialmente a cambios climaticos (Harvey et al., 
2005). 

Los grandes sistemas de abanicos aluviales, especial- 
mente los desarrollados en los margenes de las cuencas se- 
dimentarias, pueden preservaise en el registro geologico. 
Las respuestas a los cambios climaticos y tectbnicos ope- 
tan en diferentes escalas de tiempo (Harvey, 2002b). Los 
abanicos cuaternarios responden al cambio climatico en 
periodos de 10 2 -10 4 anos, mientras que el cambio tecto- 
nico se manifiesta por encima de 1 O’anos. 

En la evolucibn de los abanicos aluviales hay que te- 
ner presente las modificaciones resultantes de las eaptu- 
ras fluviales en la sedimentacion del abanico, en las que 
puede observarse una modificacibn importante en la se- 
cuencia sedimentaria del lbbulo deposicional (Mather, 
2000; Mather et al., 2000). 



FIG LIRA 9.23 A la izquleida de la fotografia abanico aluvial 
Con su canal de desagiie y, a la deiecha, cono de derrublos 
con una cuenca de recepcidn con morfologia de anflteatro 
incipiente. El lugar se sltua al Este de Punta Vacas (pravincia 
de Mendoza, Argentina). Coidilleia de los Andes. 


Terrazas fluviales 

Las terrazas fluviales (Fig. 9.24) son partes de llanura de 
inundacion que estan por encima del nivel maxi mo de las 
aguas de un rfo ihankfidl), como resultado de la incisibn 
del mismo (Leopold et al., 1964). La terraza fluvial es una 
superftcie plana formada por un re llano y un escarpe y 
suele aplicarse el tbrmino de terraza a ambas morfologf- 
as. En ocasiones, se utiliza para denominar al depbsito, 
pero es mas apropiado Uamarle depbsito aluvial o relleno 
aluvial, para diferenciarlo de las caracterfsticas topogra.fi- 
cas. La terraza buza suavemente hacia aguas abajo, a no 
ser que estb afectada por movimientos tectbnicos (Harden, 
2004). Las llanuras de inundacibn son relativamente pia¬ 
nos, constituidas por aluviones, que se desarrollan entre el 
rfo y los margenes del valle. La anchura de las llanuras de 
inundacibn (Wolman y Leopold, 1957) (Fig. 9.25) es va¬ 
riable y depende del tamaho del rfo, de la velocidad de ero¬ 


sion y de la resistenda del material rocoso de las paredes 
del valle. Las llanuras de inundacibn pueden encontrarse 
en los valles de arroyos de decenas de metros de anchura 
(Arauzo y Gutibrrez-Elorza, 1994; Bull, 1997; Harvey y 
Gutibnez-Elorza, 2005), pero no existen, por lo general, 
en la mayoria de los afluentes de cabecera, debido a que 
la erosion es muy acusada y no hay tiempo suficiente para 
un movimiento lateral de cierta magnitud. En climas hii- 
medos las llanuras de inundacibn tienden a estar a use me s 
en la mayoria de los canales de cabecera, pero aparecen 
en el punto donde el flujo del canal cambia de effmero a 
perenne, que es cuando tienen una alimentacibn hi'drica 
subterranea. Durante un periodo en el que el clima per- 
manece oonstante, y sin que tenga lugar un movimiento 
tectbnico vertical o cambio de nivel de base, la deriva la¬ 
teral del canal produce ensanchamiento del valle (Leopold 
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FIG UR A 9.24 Terrazas del Rfo 
Snake. Grand Teton. Montaftas 
Fbcosas. Wyoming, Estados 
Uhidos. Foto F. Gutierrez. 



FIG L 1 R A 9.25 Ua nu ra a I u via I y 
terraza del no Mendoza en los 
Andes. UpsaJIata, provincia de 
Mendoza. Argentina. 



et aL, 1964). Si se produce una alteracion de los factores 
tectonicos y climaticos, cambia la altura del canal y dste 
abandona el nivel de la llanura de inundacion dando lugar 
aexcavacion o agradacion. Ed la incisionse disecta la Ua- 
nura de inundacidn, que queda como bancos continuos o 
discontinuos aproximadamente pianos, que destacan so- 
bre el valle fluvial. Por lo tanto, podemos definir una te- 
iTaza como una llanura de inundacion abandonada 
(Leopold et al., 1964). Cuando alteraan los procesos de 
agradacion y de incision tenemos una secuencia de te¬ 
rrazas (Figs. 9.26 y 9.27), que proporcionan un registro 
de cambios en los flujos de los rfos y del sedimento su- 
ministrado a lo largo del tiempo (Harden, 2004). 

Frecuentemente, se realiza una diferenciacidn entre te- 
irazas que erosionan el substrato rocoso (terrazas erosi- 
vas) (bedrock or strath terraces) y las formadas por 
material aluvial (terrazas de acumulacion o aluviales). 


Ambas corresponden, respectivamente, a las terrazas des- 
tructivas y conslructivas de McGee (1897). Las terrazas 
estructurales son bancos erosivos de rocas resistentes, 
que se producen por erosion diferencial (Canon del Colo¬ 
rado). La llanura de inundacion no es una terraza, ya que 
estaafectada por los procesos fluviales actuales. En el es- 
tudio de secuencias de terrazas se lleva a cabo una enu- 
meracion; la terraza mas antigua T, y las demas T 2 , T 3 , etc. 
(Fig. 9.28). 

Las terrazas a pare ad as se for man cuando el encaja- 
miento vertical del rfo es mas rapido que la migracion la¬ 
teral del canal fluvial (Fig. 9.28). Las terrazas no 
apareadas se originan cuando la deriva lateral del canal 
es mas rapida y la incision lenta (Ritter, 1986). 

Un problema import ante es la identificacion e inter- 
pretacion en el campo de una terraza. Partes de la llanura 
de inundacion, cerca de las laderas de los valles, estan so- 
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F1CURA 9.26 Sec ue ncia de 
terrazas del no Jachal en la 
Precordilleia de los Andes, 
provinda de San Juan. Argentina. 


SECUENCIADE EVENTOS 


Erosjon del valle 



Terraza 



Seguido por 


Sedimentacidii del 
reflene eluvial 


Terraza 


Erosion del 
relleno eluvial 



Sedimentacifri del 
segundo relene eluvial 




Tenraza 

Llanura 
de inundaoton 


FJCURA 9.27 Bloques 
diagrama que ilustian las etapas 
de desanollo de una terraza. Las 
dos secuencias de eventos dan 
lugar a la mhsma geometria 
superficial (Leopold et aL 1964). 


metidas a una sedimentation local que procede de la ero¬ 
sion de las laderas por escorrentfa y movimientos de ma- 
sas y tambi^n abanicos aluviales (Fig. 9.29), cenizas 
volcanicas y partfculas edlicas. Como resultado, hay una 
tendencia generalizada cerca de los margenes del valle a 
un ligero buzamiento desde los bordes del valle hatia el 
eje del valle. El coluvidn, generado por diversos prooesos, 
liende a interdigilaise con el aluvidn del valle depositado 


por agradacidn del rfo. En algunos casos, el coluvidn pue- 
de predominar en el relleno del valle (Fig. 9.30) (Lattman, 
1960). 

Con el fin de reconstruir el tiempo y la localization de 
la degradation y agradacidn en rellenos de valle, es nece- 
sario describir y establecer las edades relativas de las su¬ 
perficies de las terrazas y depdsitos. Se hace necesario 
tomar las alturas de las terrazas, con respecto a la llanura 
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FlGURA 9.28 Terrazas 
apareadas y no apareadas. (a) 
Apareadas, terrazas polidclicas. 
(b) Terrazas no apareadas, 
terrazas no ciclicas. Las terrazas 
sb numeran 1,2, 3 y asi 
sjcesivamente. La tenaza 1 (7",) 
es la mis antigua. Adaptada de 
Sparks (1972) y Thombury 
(1934). 



Forido 
dd vdle 


FlGURA 9.29 LJanura de 
hundacibn y abanicos aluviales 
de la maigen izquierda del no 
Ebro, agLias abajo de Zaragoza. 
1. Yesos miocenos. 2. Terrazas. 
3 l Llanora de inundaoibn. 4. 
Nveles de glacis. 5. Barrancas y 
Tralles de fondo piano. 6. 
Abanicos aluviales (Arauzo y 
Gutibriez-Elorza, 1994). 



ZARAGOZA 


FlGURA 9.30 Seccibn 
transversal, excavada para ana 
presa, del valle de Beaderdam 
Rjn, Gambia Country. 
Pennsylvania, Estados Unidos 
(Lattman, I960). 
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de inundacion actual, con un barometro de precision, a lo 
largo de diferentes secciones del valle. El perfil longitu¬ 
dinal de un nivel de terraza corrcspondc con la indinacidn 
de la antigua llanura de inundacion. 

La edad relativa de las superficies de las terrazas se es- 
tima utilizando el estado de desarrollo de paleosuelos y 
analizando el grado de degradacion de los escarpes de la 
teriaza (Bridge, 2003). La edad de una terraza se deter- 
irrina por restos paleontologicos y por datacion absoluta 
de materia organica por |4 C (Macklin et al, 1994), arenas 
por OSL (iuminisoencia dptimamente simulada) (Pena et 
al ., 2004) y los clastos de la superficie de la terraza por 
isdtopos cosmogdnicos, como el ,0 Be y 26 Al (Handcock 
et al, 1999). Por otro lado, en algunas terrazas antiguas 
los materiales de las mismas, con anterioridad no conso- 
lidados, se han cementado por carbonatos y oxidos de sf- 
lice y bierro (Costa y Baker, 1981). Tambidn se pueden 
obtener edades relativas en las terrazas y fondos de valle 
que contienen restos arqueologicos (Gutidrrez y Pena, 
l998).Una terraza incide en sus propios depositos cuan- 
do el flujo de energia es grande: descenso del nivel de base 
y euando su capacidad erosiva aumenta con el incremen- 
to de la carga. El caudal y la energfa de la comente pue¬ 
den aumentar por cambios climaticos y por procesos que 
producen un incremento del gradiente del canal, entre los 
que se incluyenel descenso del nivel de base. Climatica- 
mente, la incision tiene lugar euando el clima se hace mas 
hiimedo, con la fusion del hielo (clima mas calido) o cuan- 
do aguas arriba de la cuenca las relaciones dima-vegeta- 
d6m-suelo conducen a condiciones de escorrentfa stibita 
(Harden, 2004). Tambidn puede suceder euando la dismi- 
nucion de la precipitacidn, en zonas semiaridas, trae con- 
sigo la disminucion del porcentaje de cubierta vegetal 
(Langbeiny Schumm, 1958; Knox, 1984a, b). Las activi- 
dades antropicas de deforestacion, construccion de casas 


y obras lineales, minerfa, etc., influyen claramente en la 
escorrentfa de inundacion subita. 

El incremento de la pendiente del canal se produce por 
tectdnica cuaternaria, levantamiento isostatico, propaga- 
ci6n hada la cabecera de los knickpoints, fallas o descen¬ 
so del nivel de base {vedse Capftulo 3 de Geomorfologia 
Tectdnica). En los periodos glaciares el nivel del mar des¬ 
cends unos 130 m. 

El suministro de sedimento a un rfo puede disminuir 
por cambios climaticos o practicas agrarias, que aumen- 
tan la cubierta vegetal, disminuyen los movimientos de 
masa y erosion edlica. Las presas frenan los sedimentos y 
Began a colmatarse; el estudio del registro sedimentario 
puede proporcionar datos importantes sobre los cambios 
ambientales que han tenido lugar durante la sedimenta- 
cidn: presas de sillerfa romanas colmatadas de Muel y Al- 
monacid de la Cuba, Zaragoza (Pueyo et al., 2001). La 
capture de un rio por uno de menor gradiente trae consi- 
go que las terrazas del rfo capturado quedan como regis¬ 
tro de la captura (Rodriguez Vidal, 1986). 

Las terrazas pueden registrar eventos tectonicos, cam¬ 
bios climaticos y otros cambios ambientales que alteran 
la capacidad erosiva y la carga de sedimentos de un rfo. 
Al datar las terrazas se puede calcular las velocidades de 
incision (Harden, 2004). 

Una gran parte de la Geomorfologia es geologfa es- 
tratigrafica (Leopold et al, 1964). Para correlacionar las 
terrazas es precisorealizar un estudio sedimentologico de 
detalle. Los suelos (Fig. 9.31) son horizontes indicadores 
de gran valor (Birkeland, 1984; Bull, 1997), pero hay que 
utilizarlos adecuadamente. El conjunto de las terrazas pre¬ 
sents una cronosecuencia de meteorizacion, suelos y te- 
rrazas. El cambio climatico, factor generador de las 
terrazas, tambidn altera los procesos edafogendticos. Las 
nuevas condiciones pueden gradualmente borrarel carac- 



FIGURA 9.31 Perfil de un 
suelo rojo feraialitico en el corte 
de una teriaza, explotada para 
giavas. San Jose de la 
Rinconada (Sevilla, Espana). 
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FIGURA9.32 Terrazas 
ajperpuestas del no Gal lego 
generadas pordisolucidn de las 
a/aporitas infrayacantes, El rfo 
G^ I lego disc une sob re terrazas 
antiguas. San hrtateo de G^llego, 
Cep res ion del Ebro, Espana. 



FIG UR A 9.33 Maps de isohipsas dal 
oontacto aluvidn-s ubstrato nocoso en el 
ojrSO inferior del rio Gal lego. Se observan 
Ids tres depocentras localizados an San 
Mateo F Villanueva y entie Zaragoza y 
VBarnayor. Las letras A-A\ B-B\ etc. se 
lefieren a las secciones transversales de la 
Figura 9.34 (Benito etah, 2000). 
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ter original del suelo, pero alguna evidencia de las mismas 
puede persistir. Asf, por ejemplo, la presencia de caolini- 
ta en el suelo nos indica etapas hdmedas, que pueden de- 
ducirse en depositos y suelos de teiraza en un clima arido. 
En el cambio contrario, de arido a htimedo, la montmori- 
llonita se transforma en caolinita y no podemos deducir 
este cambio climatico. La correlation de las terrazas con 
los avances de los glaciates suministra datos valiosos so- 
hre los cambios climaticos. 

La cronologia de la denudation de William Morris Da¬ 
vis esta basada en el supuesto de que las terrazas fluvia¬ 
les, como las marinas, son talasostaticas, se forman en 
relation con el nivel de base. Sin embargo, el desarrollo 
de las terrazas se debe taasicamente a los factores tectd- 
rncos y climaticos. Las deformationes tectdnicas pueden 
afectar a las terrazas fluviales a travfe de los cambios di- 
ferenciales de gradiente (Benito-Calvo y P^rez-Gonzalez, 
2007). Los registros de las terrazas del rfo Rhin, senalan 
cambios elimatioos y la historia erosiva de la region y 
tambidn se reconocen levantamientos en las partes medias 
y subsidencia en las areas mas bajas del valle (Fairbrid- 


ge, 1968b). Tambidn se conocen terrazas multiples, 
como las del rfo Carrion (Cuenca del Duero, Espana) don- 
de se registran 20 niveles de terrazas, en las que su ori- 
gen, en parte, puede ser de caracter tectonioo (Olivd & al., 
1982). 

Se reconocen tambi£n en los sistemas fluviales terra¬ 
zas superpuestas, que pueden originarse por un abom- 
bamiento cortical negative y, lo que es mas frecuente, por 
la disolucidn de evaporitas al llegar el rfo a estas forma- 
ciones. Se han publicado numerosos ejemplos en los ribs 
Jalon, Ebro, Gal lego (provincia de Zaragoza) y Noguera- 
Ribargozana (provincia de Ibrida) donde se ha originado 
una importante subsidencia en los depositos aluviales en 
el curso del Cuaternario, pudiendo alcanzar los aluviones 
mas de 100 m de potencia (Figs. 9.32 y 9.33), en ellos se 
pueden reconocer fuertes discordancias angulares (v/ose 
Cap/tulo 6) (Gutierrez y Gutierrez, 1998; Benito et al., 
1998a, 2000; Gutidrrez et al., 2001,2006; Guerrero et al., 
2004,2006; Lucha et al., 2008a) (Fig. 9.34). 

La evidencia proporcionada por las terrazas fluviales 
puede ser oompleja y diftcil de interpretar. La erosidn 
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FIGURA 9.34 Seociones trartsveisales del nelleno de tenazas del rio GSIIego y perfiles Icmgitudinales de las superficies de las 
terrazas y Hellenes aluviales afectados por subsidencia debida a la disoluddn de evaporitas. Las tenazas en A-A' se ban elaboiado 
en tenenos terciarios forman do un tfpico modelado abancalado. Aguas abajo de Zueia (B-B , r G-G , ) el aluvial de las tenazas 
aumenta de potenda bajo la ilanura de inundadbn actual. En la parte m£s inferior (D-D')estSn apiadas y superpuestas a aluviones 
m£s antiguos (constituidos por las tenazas T 2 yT 3 ) en discordancia angular o paralela. CT: tenazas oomplejas (Benito et et, 2000). 
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puede hacer desaparecer terrazas antiguas y raramente se 
conserva la secuencia total de terrazas (Harden, 2004). 
Las terrazas en una cuenca de drenaje pueden responder 
mas a factores locales que a cambios climaticos y tecto- 
nicos. La respuesta compleja (Schumm, 1975) de un sis- 
tema fluvial puede conducir a la formacion de una 
pequenaterraza sin variables externas que las produzcan. 


Las terrazas tambibn pueden formarse catastroficamente, 
cotno las desarrolladas aguas arriba de Pyramide Lake 
(California, USA), donde se generaron seis niveles de te¬ 
rrazas bien diferenciadas en 44 anos, cuando oomenzo a 
descender el nivel del tago (Born y Ritter, 1970); el es- 
tudio se Uevo a cabo por fotografias secuendales y evi- 
dencias historicas. 



Inundaciones 


9.5.1 Introduccibn 

Se han propuesto numerosas definiciones de las inunda¬ 
ciones (Smith y Ward, 1998). La definicion de Chow 
(1956) indica: «una inundacion es un flujo relativamente 
alto que sobrepasa el canal natural por el que discurre la 
escorrentfa». La descatga puede superar los 1.000 m J /seg. 
Una descatga tambidn puede describirse por su perlodo 
de retomo, en el que una inundacion de 100 nr/seg se 
produce una vez cada 100 anos (Wohl, 2004). Un area de 
drenaje de 10-50 km 2 suele estar asociada con las inun¬ 
daciones subitas {flash floods). En los abanicos aluviales 
las inundaciones estan en relation con grandes descargas 
a travfe del canal de desaglie y a partir del apice adquie- 
ren el caracter de flujo no confinado, discurriendo lami- 
narmente las aguas a travbs de la superficie del abanico 
aluvial. Las grandes inundaciones introducen enormcs 
descargas en el sistema canal-valle (Baker y Costa, 1987). 
En algunos casos las inundaciones producen sorprenden- 
temente escasa respuesta geomorfica (Costa, 1974) y, en 
otros casos, se observan espectaculares efectos (Baker, 
1977; Gupta, 1988). Las investigaciones anteriores a la d6- 
cada de 1980 han tratado los aspectos morfologicos y se- 
dimentologicos (Wolman y Gerson, 1978) y se han 
obtenido pooos datos cuantitativos sobre inundaciones ca- 
tacKsmicas que tienen una respuesta en el modelado (Ba¬ 
ker y Costa, 1987). 

Se dispone de una importante documentacion sobre las 
grandes catastrofes producidas por las inundaciones. La 
Biblia sehala una inundacion hace unos 3.000 anos antes 
de Cristo, probablemente en las cuencas del Eufrates y Ti¬ 
gris, debida a intensas lluvias durante 40 dxas y 40 noches, 
que cubrio el mundo durante 150 d/as. Se destruyd todo 
tipo de vida, menos la existente en el Area de No^ (Cos¬ 
ta y Baker, 1981). Es bien sabido que los egipcios depen¬ 
d/an de la inundacion anual del r/o Nilo para regar y 
fertilizar sus tierras y la inundacion produefa un lavado de 
las sales de elevada solubilidad, las cuales se encontraban 
en superficie por ascenso capilar. Tambi^n los limos y ar- 
dllas depositados fertilizaban los suelos (Schumm, 2005). 


Las exploraciones de Hernando de Soto en 1543 se retra- 
saron un mes por las inundaciones del rio Mississippi. 
Existen documentos que senalan inundaciones, en 1737 en 
la India, debidas a un cicldn tropical que produjo 100.000 
muertos. Tam bien en £pocas mas recientes en China, las 
inundaciones de 1887 y 1931 causaron 900.000 muertos 
y 3,7 mi Hones de p&didas de vida, respectivamente. Es- 
tas estimaciones son muy aproximadas (Burton, 1989). En 
la Figura 9.35 se indican la altura de las avenidas del rio 
Ebro en Zaragoza desde 1617. 



FICLRA 9.35 Escala en decimetros de las principales 
crecidas del rio Ebio a su paso por ^ragoza. La maxima 
cr-ecida alcanzd 10 m el 0 de octubre de 1787. 
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For lo general, las inundaciones afectan a easi toda la 
longitud del n'o, pero existen excepciones. Por ejemplo, la 
inundacion puede irapactar la zona aguas abajo de un ca¬ 
nal o una inundacidn de aguas arriba puede disipar sus 
efectos aguas abajo. Sin embargo, excepto para los even- 
tos cxtrcmos que no solo modifican el canal, sino tambicn 
d valle, los impactos son eflmeros, siendo de poca mag- 
nitud las pdrdidas de reajustes del canal durante la inun¬ 
dacion (Schumm, 2005). Los canales fluviales end Este 
de Australia disminuyen de tamano aguas abajo, lo que es 
oontrario a las reglas de la geometrfa hidraulica. Esto se 
debe a que las inundaciones desbordan el canal aguas aba¬ 
jo y los canales transportan solo una parte de la inunda¬ 
cion (Nanson y Young, 1981). Durante las inundaciones, 
[sedomina la erosion cuando son de gran magnitud la ve- 
locidad y la energia de la corriente. Por ejemplo, durante 
la inundacion Big Thompson de 1976 en Colorado, el ca¬ 
nal alcanzo algo menos de 40 m de anchura, con pen- 
dientes de 0,02-0,04, y socavd fuertemente, mientras que 
en otros canales de 80 m de anchura, con gradientes <0,02, 
la erosion fue pequena y la sedimentacidn se esparcio. 
Todo ello se explica porque el canal aguas arriba es es- 
trecho y profundo y se convirtid, aguas abajo, en un ca¬ 
nal trenzado ancho (Wohl, 2000). 

Las inundaciones son los riesgos naturales mas letales 
y destructives, que afectan tanto a parses industrializados 
oomo a los que se encuentran en vlas de desarrollo 
(McGuire et al ., 2004). En la ddcada de 1980 se produje- 
ron al menos 60 grandes desastres por inundacion, cau- 
sando la pdrdida cada uno de ellos de mas de 100 muertes 
y 10 de estos desastres se cobraron mas de 1.000 vidas. 
Esto tuvo lugar en 17 pafses, fundamentalmente en Asia 
y Suramcrica (UNEP, 1991). Es importante senalar, que 
aunque la mayoria de las inundaciones son mas o menos 
fendmenos naturales (aunque intensificadas por las acti- 
vidades humanas, tales como los cambios de uso del sue- 
lo) el riesgo de inundacion surge cuando interfiere con las 
obras del hombre (Smith y Ward, 1998). 

Una parte significativa de las investigaciones sobre las 
inundaciones se recogen fundamentalmente en los artfeu- 
los de los libros editados por Baker etal., (1988) y Beven 
y Carling (1989) y en el tratado de Smith y Ward (1998). 
Ademas existen numerosos volumenes sobre riesgos na¬ 
turales en los que se recogen aspectos geomorfoldgicos 
importantes de las inundaciones, asf corno las perdidas de 
vidas humanas y materiales. 

9.5.2 Tipos de inundaciones 

Se diferencian aquellas que tienen lugar en el interior de 
los continentes (inundaciones fluviales) y las que afectan 
a las areas costeras (inundaciones litorales). 

Las inundaciones fluviales se producen basicamente 
en valles con llanuras de inundacion como resultado del 
desbordamiento de los margenes del canal o de diques ar- 
tificiales. En condiciones hdmedas, el nivel freaiico es 


superficial y la respuesta a la crecida es rapida y suelen 
denominarse inundaciones de nivel freatico. En condi¬ 
ciones secas la capacidad de infiltracidn suele ser minima, 
la respuesta a las precipitaciones es rapida y se las cono- 
ce como inundaciones siibitas (flash floods). En estas zo- 
nas aridas, cuando no estan daramente definidos los 
canales, se producen las inundaciones en manto (sheet 
flooding). En las areas urbanas los grandes aguaceros des¬ 
bordan las canalizaciones subterraneas y generan inunda¬ 
ciones (Smith y Ward, 1998). 

Las inundaciones litorales se producen en areas de 
costas bajas, induyendo estuarios y deltas, por penetraddn 
de agua del mar superando incluso los diques artificiales. 
Las inundaciones directas tienen lugar cuando excepeio- 
nalmente grandes olas generadas por el viento se originan 
en bahlas semicerradas durante las tormentas y mareas vi¬ 
vas. Tambidn se originan por tsunamis. 

9.5,3 Causas y factores que 

intensifican las inundaciones 

En la Tabla 9.1 se exponen las causas de las inundacio¬ 
nes y los fadores que las acredentan. La mayoria de las 
inundaciones fluviales se deben directa o indirectamente 
a eventos meteorologicos, como puede ser la precipitacion 
de intensas lluvias durante un tiempo prolongado. 

Entre los factores meteorologicos, las tormentas con- 
vectivas, localizadas e intensas, son mas efedivas en la ge- 
nerad6n de inundadones en pequenas cuencas de drenaje. 
Estas precipitaciones se representan en un mapa de iso- 
yetas. Las grandes precipitaciones ddonicas (borrascas) 
producen precipitacion de baja intensidad pero extienden 
la inundacion sobre grandes cuencas de drenaje. Las tor¬ 
mentas ciclonicas de origen tropical producen algunas de 
las inundadones mayores del mundo- El Ciclon Agnes fue 
de este tipo y afedo del 19 al 23 de junio de 1972 a la cos¬ 
ta oriental de los Estados Unidos (Bailey y Patterson, 
1975, Burton et al., 1978) (Fig. 9.36). 

Cuando la duracion e intensidad de la precipitacion 
exceden a la capacidad de infiltracidn del terreno, la es- 
correntfa aumenta rapidamente. Si la precipitacion se dis- 
tribuye por igual en la cuenca no suele superarse la 
capacidad de infdtracion, pero si se concentra en una pe¬ 
quena area de la cuenca, se supera rapidamente la capa¬ 
cidad de infiltracidn y la esconentla es muy elevada. Si 
ademas la tormenta se desplaza por el eje de la cuenca, 
producira una gran inundacidn. Si la tormenta se mueve 
desde la cabecera a la desembocadura de la cuenca, la es- 
correntfa desde la cabecera puede alcanzarla desemboca¬ 
dura a la vez que la esconentla del area que rodea la 
desembocadura. El resultado es un gran pico de inunda¬ 
cidn. Cuando dxas antes de una gran tormenta han tenido 
lugar lluvias constantes, la capacidad de infiltracidn es 
baja y la respuesta es una gran avenida (Costa y Baker, 
1981). 
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TABLA 9J Causas de las inundaciones y factores que las intensifican (Smith y Ward, 1998). 


CAUSAS DE LAS INUNDACIONES 
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FIG LIRA 9.36 Trayectoria del Ciddii Agnes (14-23 de junto 
de 1972) (Bailey y Patterson, 1975). 


Lu fusion de la nieve y del hielo en primavera y ve- 
rano constituye otro de los orfgenes. En zonas de invier- 
no frfo se puede producir un represamiento (rc<? jam) en 
los rfos por bloques de hielo (Thomas y Goudie, 2000; p. 
264). Los grandes deslizamientos bloquean el curso flu¬ 
vial, como el deslizamiento inteiglaciar de Flims (Suiza) 
{\4ase Capitulo 7). La rotma de presas tambi&i produce 
inundadones, como la del rfo Roaring, en las Montanas 
Rocosas (Blair, 1987). Costa (1988b) analiza las carac- 
teristicas hidrologicas y geomorfologicas producidas por 
las roturas de presas. 

De todas estas causas, el clima expresado en t£rminos 
de tempeiatura y predpitacidn, junto con la cutrierta ve¬ 
getal, ejerce el control fundamental de la mayoria de las 
inundaciones. Durante el Holoceno, segdn Knox (1993, 
1995), un pequeho cambio dimatico puede ser responsa- 
ble de significativos ajustes fluviales. Las cronologt'as flu¬ 
viales y las reconstrucciones paleohidroldgicas tambten 
indican que los rfos responden muy rapidamente a cam- 
bios en las condiciones climaticas. 

Las grandes inundaciones originadas por predpitacio- 
nes se localizan fundamental mente entre 40° N y 40° S de 
latitud, normalmente cerca de los litorales en los que pe- 
netran masas de a ire calido en el continent®, produdendo 
una intensa y extensa precipitacion (Costa, 1987). 

Las caracteristicas de las inundaciones varfan, en gran 
parte, en funcion de las areas climaticas donde se desa- 
rrollan. Las inundaciones catastroficas o catadfsmicas 
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(Baker y Costa, 1987), generadas durante el Pleistoceno por 
la rotura de represamientos en hielo de agua de fusion gla- 
dar (Lago Missoula), en los grandes casquetes continenta¬ 
ls, han dado origen a morfologfas de enorme tamano 
{channel scahland) en el noroeste de los Estados Unidos 
(Fig. 14.25) (Bretz, 1923; Baker, 1973). Las caracterfsticas 
y desarrollo de los sistemas fluviales de las zonas perigla- 
ciares han sido analizados y son funcion principalmente de 
la fusion del permafrost y de su intensidad. Muchos siste¬ 
mas presentan una alimentacion hfdrica debida a la fusion 
de la nieve, grandes predpitadones y una combi nadon de 
ambas. El curso alto del Rio Mississippi present a estas ca¬ 
racterfsticas y el 75% de todas las inundadones tienen lu- 
gar durante los meses de marzo a julio (Knox, 1988). 

En las zonas aridas, las civilizaciones mas antiguas, li- 
gadas a los rfos Eufrates-Tigris y Nilo, conocieron el po- 
der y los efectos de las inundadones. En la primavera de 
1887 se produjo la inundacidn mas catastrdfica conocida. 
El rfo Amarillo o Huang Ho (China) se desbordd y pere- 
aeron entre 1 ,5 y 7 millones de personas (Davis, 1992). 
Afecto a 2.000 ciudades y pueblos y las pdrdidas mate- 
riales fueron muy elcvadas. En septiembre de 1911 se pro¬ 
dujo la inundacidn del Rio Yangtze, que afecto a cuatro 
provincias chinas; perdieron la vida unas 200.000 perso¬ 
nas y quedaron medio millon sin hogar. En Farahzad (Iran) 
el 17 de septiembre de 1954 fallederon 2.000 peregrines, 
acampados en una estrecha garganta al sorprenderles una 
inundacidn subita. 

En la cuenca del Rfo Finke, en clima semiarido de 
Australia central, las inundadones fueron causadas por 
lluvias diseminadas y los picas de descarga alcanzaron 
1.200 m 3 /seg (Williams, 1971). Estos valores son simila- 
res en su tamano con las inundadones del Wadi El Arish, 
durante 21-25 de 1975, en la zona hiperarida del desier- 
to del Sinaf (Shick, 1988). 

Las inundadones constituyen el riesgo geomorfoldgi- 
oo mas frecuente de los trdpicos hdmedos, debido a las in- 
tensas y prolongadas lluvias que tienen lugar en estas 
areas. La utilizacion de las llanuras de inundacidn para la 
obtencidn de recursos agrfcolas conduce a un incremento 
considerable del riesgo. Como consecuencia de las inun- 
daciones, en Asia, por termino medio, sufren anualmente 
importantes danos 4 millones de hectareas de tierra, que 
afectan a 17 millones de personas (Reading et al, 1995). 

Las nubes convectivas son las mayores productoras de 
lluvia en las regiones tropicales de latitud baja. En la Fi¬ 
gure 18.52 se representa la distribucion global de tormen- 
tas con distintos tipos de frecuencia: mas de 100, entre 50 
y 100, entre 20 y 50 y menos de 20 tormentas por aho 
(Lamb, 1972). Se observa una frenjade mayor frecuencia 
de tormentas en areas proximas al Ecuador. Las precipita- 
ciones en los trdpicos estan asociadas con la convergencia 
de masas de aire entre los dos hemi sferios (Zona de Con¬ 
vergencia Intertropical), con los ddones tropicales y el 
efecto orografico (Hayden, 1988). En el primer tipo, la con¬ 
vergencia y elevacidn del aire produce una banda nubosa 


alrededor del Ecuador. La variaddn estacional de este dn- 
turon de nubes da lugar a lluvias monzdnicas, que en Asia 
se desarrollan de junio a septiembre, reconoddndose una 
media de 7 depresiones monzdnicas por aho (Gupta, 1988). 
A veces estas lluvias pueden tener una duradon de 9 dfas. 
Los cidones se desplazan de este a oeste y las maximas 
predpitaciones tienen lugar en las islas o margenes oonti- 
nentales, donde la superfide terrestre recalentada y los re¬ 
lieves existentes realzan los movimientos ascendentes e 
intensifican la convectividad (Hayden, 1988). En Cilaos, 
Isla Reunion, se produjeron en un dfa 1870 mm de lluvia 
(Gupta, 1988). A los dclones tropicales con vientos supe¬ 
riors a 116 km/h se les denomina huracancs y en Asia 
oriental se les conoce como tifones. El efecto orografico 
se manifiesta por el ascenso de masas de aire que se con- 
den sa, generandose las maximas predpitaciones diurnas 
durante el periodo de mayor calentamiento solar. 

Las estaciones de aforo en los trdpicos Mmedos son 
escasas y generalmente estan situadas en los grandes rfos; 
por consiguiente, los registros de las grandes inundacio- 
nes son muy limitados. Sin embargo, se conocen mucho 
tnejor los periodos de retorno de las precipitaciones in- 
tensas y se pueden relacionar estos valores con los de las 
grandes inundadones, con lo cual podemos disponer de 
datos aproximados (Gupta, 1988). 

En zonas urbanizadas la hidrologla de las cuencas de 
drenaje sufre profundas modificaciones, debido funda- 
mentalmente a la superficie impermeable de las calles y 
tejados, que incrementan la frecuencia de las inundacio- 
nes (Leopold, 1968). Estos cambios hidrologicos produ- 
cidos por la urbanizacidn afectan a las areas urbanas 
cuando la red de canales y alcantarillado son insuficien- 
tes para evacuar el agua, produddndose entonces inunda- 
ciones en las ciudades, como sucede esporadicamente en 
Kuala Lumpur (Malasia) y Singapur (Gupta, 1984,1993). 

La frecuencia de los eventos de alta magnitud es ma¬ 
yor en las zonas tropicales humedas (Wolman y Gerson, 
1978). La precipitacion se alcanza con los cidones tropi¬ 
cales y en las dpocas de los monzones (Gupta, 1988). To- 
dos los rfos tropicales presentan pioos de descarga 
variables durante la estacion de lluvia, aunque algunos tie¬ 
nen dos picos, uno principal y otto secundario a lo largo 
del aho (Lattubese et al., 2005). 

Las inundadones del Rfo Branco, al oeste de Brasil, 
con unos 200 mm de precipitacion, presenta todos los 
ahos picos de descarga superiores a 800 nr/seg, llegando 
a alcanzar 1914 m 3 /seg el 17 de febrero de 1988. La de- 
fore stacion, todavfa no muy intensa, y el usoagrfcola de 
la llanura aluvial, han incrementado el pico de inunda- 
ciones (Lattubese et al ., 2000). La inundacidn de 
1982/1983 del rfo Parana ha sido estudiada por Frances¬ 
co et al., (2002) en la region Argentina. Las predpitacio¬ 
nes medias anuales son de unos 2.000 mm en Paraguay y 
Brasil, mientras que en el area argentina son de de 1.200- 
l .400 mm. Los caudal es alcanzaron 60.200 m 3 /seg en Co- 
rrientes (Argentina) en julio de 1983. El total del area 
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afcctada por la inundacion fue de 3.337.000 ha y los da- 
nos economicos alcanzaron 1.800 mi Hones de dolares. 

Las inundaciones pueden acrecentarse por numerosos 
factores (Tabla 9.1). Las inundaciones fluviales pueden in¬ 
fo nsificarse por factores asociados con la cuenca de dre¬ 
naje, con los canales y su red (Patton, 1988). El area es 
importante en tanto en cuanto es receptora de una mayor 
precipitacidn, aunque en ocasiones la lluvia no cubre toda 
la cuenca. La combinacidn de la forma de la cuenca y del 
astema de drenaje influye en los maximos o picos de la 
inundacidn (Fig. 9.37). Algunas de las mas complejas re- 
lac iones, como las relativas a factores inestables de la 
cuenca, tienen una influencia significativa sobre tres va¬ 
riables hidrologicas importantes: almacenamiento del 
agua, infiltracion y iransmisividad. 

Una vez que la precipitacion llega al suelo, la conver¬ 
sion en un flujo fluvial depende de las caracterfsticas ffsi- 
cas de la cuenca de drenaje y de los canales fluviales. 
Rodda (1969) separa los diversos controles de respuesta a 
la inundacidn en dos categorfas principales: transitorias y 
permanentes. Las primeras representan factores dimaticos 
y las permanentes estas asociadas con las caracterfsticas de 
la cuenca de drenaje. Es diffcil establecer una cuantiftca- 
cidn de cada factor debido a su estrecha dependencia. 



FIG UR A 9.37 Ejemplos de intensificacion de erosiones 
luviales: (A) Reladones entre forma de la cuenca, relacidn de 
hfuicacidn (R b ) y maximos de inundacidn (Smith y Ward, 
1998). (B) Efectos de la variation del riiea sobre los mriximos 
da inundacidn (Strahler, 1984). 


El uso del suelo de la cuenca es un importante control. 
Hubbert (1967) document6 el cambio en la produccion de 
agua despuds de una tala de arboles (aumento del agua) y 
una reguerizacidn posterior (Fig. 9.38). 

Las laderas abruptas aumentan la veloddad del flujo su¬ 
perficial y se disminuye la infiltracion. La onentacion pue- 
de dar lugar a diferenies densidades de vegetacion y de 
potencia del coluvion (Linsley el al, 1975). Una pequena 
parte de la lluvia eae directamente al canal. Otra es inter- 
ceptada, sobre todo en los primeros momentos de la preci¬ 
pitacion, por la vegetacion y otros obstaculos (10-20% de 
precipitacion en bosques). Luego se infdtra y puede mover- 
se lateralmente Uegando al canal. Si alcanza el nivelfreatico, 
forma parte de la alimentaci6n de las aguas subterraneas a 
los canales fluviales, que es la mas importante para mante- 
ner el flujo fluvial durante los periodos seoos. Finalmente, 
cuando la capacidad de infdtracidn del terreno se supera, el 
agua fluye superficialmente en finas hojas de hasta I cm, 
a velocidades de 10-500 m/hora hacia pequenos regueros y 
canales (Fig. 9.39) (Costa y Baker, 1981). 

En areas con maleriales permeables (depositos glacia- 
res, loess, etc.), como en el centro-norte de Estados Uni- 
dos, los picos de inundaciones son pequenos, ya que 
poseen una gran capacidad de infiltracion y migracion del 
agua en la zona vadosa, mientras que en coberteras su- 
perficiales delgadas o ausentes los picos son mayores para 
la misma cantidad de precipitacion. 

9.5.4 Magnitud y frecuencia 
de las inundaciones 

Entre las caracterfsticas mas interesantes para la planifi- 
cacion y la ingenierfa se encuentra la altura del agua fue- 
ra del canal, que determina la extension del area inundada, 
y el tiempo que permanecen las aguas de inundacion fue- 



FIGURA 9.38 Incremento de la cantidad de agua despues 
de lalarel bosque (Hlbbert, 1967). 
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FIGURA 9.39 Esquema que indica la distribution de la 
pretipitaddn de torments. La zona sombieada senala la 
contribution dal aqua al flujo fluvial (Linsley ef a/, 1975). 


ra del canal. La inundacion del Mississippi de 1973 tuvo se- 
manas de perraanencia fuera del canal, micntras que en las 
inundadones de otros nos solo se mantienen anas horas. 

La descarga del canal es el producto de la seccion por 
la velocidad media y se expresa en m 3 /seg: 

Q=A‘V = a‘d‘V 

en la que a es la anchura del canal, d es la profundidad 
media. Se mide varias veces al ano en las estaciones de 
aforo {Fig. 9.40) y cada vez que se obtiene una medida del 
caudal se toma la altura de la superficie del agua y se ob¬ 
tiene una curva de altura/caudal. Como en la estacidn de 
aforo se tiene un registro continuo de la altura, se puede 
convertir fadlmente en Q utilizando la curva. 

La variacion de la descarga con el tiempo en un pun- 
to represent a un hidrograma (Dfez Hcrrcro, 2002). La 
forma y dimensiones del hidrograma estan influenciadas 
por la distribudon espacial y temporal de las lluvias de tor- 
menta y por las caracterlsticas ftsicas de la cuenca. El pico 


de inundacion es el tiempo en el que la cantidad de agua 
ha alcanzado su maximo y el factor tiempo de retraso es 
el intervalo entre la maxima precipitacion y el tiempo del 
pico de inundacion (Fig. 9.41). 

Es importante conocer la magnitud y frecuenda de las 
inundaciones, entre otras cosas, para el diseno de estruc- 
turas hidraulicas, ya que fetas se basan en la magnitud de 
la inundacion y en el periodo de retorno (Costa y Baker, 
1981). Las inundadones catastroficas se producen por tor- 
mentas de gran intensidad, poco freeuentes, y las mas pe- 
quehas se originan por tormentas convectivas siibitas 
locales, de mayor ffecuencia que las anteriores. 

Como hemos indicado podemos calcular el caudal del 
agua en la curva caudal-altura. Se debe efectuar un listado 
de los caudales maximos anuales y pueden representarse en 
una curva caudal-frecuenda para obtener el intervalo de re- 
currencia (if) para cada caudal a partir de la reladon: 

R = N+ 1 m 

en la que R es el intervalo de recurrencia en anos (Fig. 
9.42), N el nurnero de anos de registro y M el caudal de 
cada uno de los anos registrados. Lo recfprooo del intervalo 
de recurrencia expresado en anos es el periodo de retorno 
(if = 1/P), siendo P la probabilidad de que un flujo sea igual 
o superior a un ano. Porejemplo, el flujo con un 20% de pro¬ 
babilidad de igualar o exceder a cualquier aho tiene un if de 
cinoo anos (Costa y Baker, 1981; Kellery Blogett,2006). Es 
importante senalar que una vez que ha tenido lugar una 
inundacion, su intervalo de recurrencia pennanece igual. 

Normalmente, el periodo de retorno de las inundacio¬ 
nes catastroficas puede ser largo si se compare con los re¬ 
gistries historicos. En este caso, el mejor rrtetodo para 
estimar el riesgo de inundaciones es el estudio del regis¬ 
tro estratigrafico del Holoceno. Los restos de carbon { tr C), 
arqueologicos (edad relativa) y arenas fluviales (OSL) pro- 
porcionan una cronoestratigraffa valiosa para establecer 
periodos de retorno (Smith y Ward, 1998). 



FICL'RA 9.40 Estacidn de 
aforo en el no Gabriel. El Canizar, 
pravinda de Cuenca (Espana). 
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FIGURA9.41 TTpico 
lidragrama de inundacidn en el 
qje se indican Jas caractensticas 
ma$ importantes (Costa y Baker, 
1981). 



Tieinpo 


FiGURA 9-42 Oirva de 
Irecuencia de inundaciones del 
rfo Eelen, Scotia, California 
(E&tados Unidos). Servicio 
Geoldgico de los Estados Unidos 
(en Bolt etaL r 197S). 



Cuando no se dispone de datos de flujo fluvial, las ob- 
servaciones indican que la anchura del canal es mucho me- 
nos variable que la profundidad o area de la section 
transversal. Asf, se utiliza la anchura del canal para de- 
terminar, como una variable independiente, los datos de 
inundaciones, tales como magnitud de inundaciones de 10 
a 50 anos. Los resultados obtenidos son buenos en zonas 
aridas (Costa y Baker, 1981). 

9.5.5 Cartografia de areas 

con riesgo de inundacidn 

En la obtencidn de mapas de riesgo de inundacidn hay que 
tener presente aspectos muy diferentes, debido a la nece- 
sidad de aplicacion de mdtodos y tdcnicas de diversas ma¬ 
ter ias. La cartograffa geomorfologica de zonas inundables 
es un mdtodo de gran utilidad, puesto que proporciona el 
mapa de zonas de inundacidn. Los mdtodos estratigraficos, 
ya sehalados, proporcionan una importante ay uda para ob- 
tener los intervalos de recurrencia. A estos mdtodos hay 
que anadir las imagenes de satdlite (Brown et a!., 1987). 


Tambidn se pueden utilizar modelos digitales de sitnula- 
cidn. Igualmente, pueden ser muy valiosas las fechas ob- 
tenidas de archivos. Los mapas a escala 1:25.000 son los 
mas utilizados y constituyen un documento basico para el 
conocimiento de las inundaciones (Martinez et at., 1987). 

Ademas del analisis del hidrograma, caudal, altura y 
volumen de agua, hay otras dimensiones de la inundacidn, 
como la velocidad de las aguas de inundacidn y la esta- 
cionalidad de las mistnas, que son de igual importancia 
para el entendimiento de las inundaciones. Los grandes 
rfos alcanzan sus picos durante las estaciones de inunda¬ 
cidn. Las grandes inundaciones suelen tener un periodo de 
retorno largo. Por consiguiente, hay que tener en cuenta 
estas caracterfsticas en la cartograffa de las areas sujetas 
a inundacidn. Los primeros mapas de limites de inunda¬ 
cidn se Uevaron a cabo en 1959 por el United States Ge¬ 
ological Survey. 

Las inundaciones tienen Sugar fundamentalmente en 
las llanuras de inundacidn, que constituyen zonas de gran 
valor potential y de considerable ocupacidn humana, ya 
que en ellas se encuentran agua, buenos suelos, materia- 
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les de construct;ion, zonas muy aptas para el transporte, 
etc. En los Estados Unidos se invierten LOGO mi Hones de 
dolares cada a no en controlar las inundaciones. El United 
States Water Resources Council y el Federal Insurance Ad¬ 
ministration han adoptado como nivel de riesgos el inter¬ 
val de recurrencia de 100 anos para el Federal Flood 
Insurance Programme. Esta cifra representa un cornpro- 
miso entie las grandes inundaciones catastroficas de muy 
poca probabilidad y las inundaciones mas fiecuentes que 
producen da nos continues a la propiedad. Este If mite pa- 
lece moderado, ya que las dos terceras partes de las p^r- 
didas por inundaciones tienen intervalos de recurrencia de 
l a 10 anos (Costa y Baker, 1981). 

Se utilizan varies m^todos para cartografiar los Ifmi- 
tes de las inundaciones. Los basados en topograffas muy 
detalladas (mdtodo ingenieril hidrologico-hidraulico) son 
muy costosos. Existen otros menos onerosos {fisiografi- 
co, edafologico, de vegetacion, etc.), que cuando se utili¬ 
zan oombinados son los mas adecuados. En Costa y Baker 
(1981, p. 372-379) se describen mas ampliamente. En el 
trabajo de Cendrero et al. (1987) se (leva a cabo una car- 
tografla detallada de riesgos geologicos para la planifica- 
cidn urbana y rural en Vizcaya (Espana). 

9.5.6 Paleohidrologfa 

La hidrologfa de las inundaciones estudia las inundaciones 
del pasado que han tenido lugar antes de la raedida directa 


por procedimientos hidiologicos modemos o por docu- 
mentacidn de otros regisUos humanos. Al primer tipo se le 
denomina de registros instrumentales y, al segundo, regis- 
tros de inundaciones historicas (Baker, 1989, 1998,2003; 
Baker etal., 2002; Benito, 2002,2004; Benito etal., 1998b, 
2004c,d; Dfez-Henero a al. 1998). El inciemento de los es- 
tudios de paleohidrologfa se debe a los trabajos de los pio- 
ncros G. A. Dury y S. S. Schumm en la ddcada de los 
sesenta (Williams, 1988). 

Las secuencias de unidades de multiple sedimentacidn 
pueden registrar varias paleoinundaciones, tdrmino acu- 
nado por Leopold y Miller (1954), algunas veces interca- 
ladas con unidades generadas sin inundacion (Figs. 9.43 
y 9.44). En esta figura idealizada se pueden observar el mi¬ 
ni ero de intervalo de inundaciones (Baker, 1989), deduci- 
das en un ambiente de aguas estancadas (Kochel y Baker, 
1988). Es fundamental efectuar dataciones precisas de los 
eventos de paleoinundaciones. Se dispone de una gran va- 
riedad de procedimientos: materials arqueologicos, den- 
drocronologfa, termoluminiscencia y datacion por 
radiocarbono. En la Figura 9.45 se representan las distri- 
buciones de la curva de frecuencia de inundaciones para 
el Creek Raccoon, en Moffetts, Pennsylvania. Hay nume- 
rosas distribuciones: Gumbel (G), log. Dumbel (L) y log. 
Pearson III (P). La distribucion Gumbel se utiliza para da- 
tos fehacientes con un nivel del 95%. Todos ellos son md- 
todos derivados de la estadfstica en los que esta implicada 
la extrapolacion de numerosos datos (Llamas, 1993). 
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FIG UR A 9.44 Sec uencia fluvial con irtundaciones. Nahal 
Zn, desierto del Negev (Israel). 


Es importante conocer las edades de estas paleoinun- 
dacioncs con el fin de compararlas con los cambios di¬ 
mat icos conocidos. Benito etal., {1996, 1998b) y Benito 
(2002) estudian las paleoinundaciones del rfo Tajo en el 
centro de Espana. Indican que se reconocen inundaciones 
por registros historicos y geologicos con edades: 1150- 
1290 d.c., 1400-1500 y 1850-1990. El primero de estos pe- 
riodos corresponde oon la transicion climatica del final del 
Iteriodo Calido Medieval o Ptequeno (Optimo Climatico 
(desde 900-1000 d.c. a 1200-1300) (Hughes y Dfaz, 1994). 
Las inundaciones se produjeron a final de otono e invier- 
no. El segundo periodose caracteriza por condiciones htf- 
medas y calidas (Font, 1988), que precede al clima muy 
frfo de Pequena Edad del Hielo (1600 a 1800-1900 d.c.) 
(Grove, 2004). El tercer periodo coincide con una varie- 
dad de temperatures desde frfo (1820 d.c.) a calido {1885), 
volviendo al frfo (1915 d.c.). 

La ciencia de la hidrologia de las inundaciones ha ina- 
durado de tal forma que se considera imprescindible para 
entender la hidrologia de las grandes y raras inundaciones. 
Estas estan incrementando y constituyen riesgos para la 



FIGERA 9.45 Representation de pantos Sumbel (G), log. 
Qjmbel (L) y log. Pearson tlpo III, para el Creek Raccoon en 
Moffatts Mill, Pennsylvania. Area de la Cuenca: 461 km 2 
(Reich, 1973). 

poblacion humana. A nivel global, en las Ires Ultimas dc- 
cadas, se ha producido un considerable avance con la ob- 
tencion de edades de paleoinundaciones, cuantificaci6n de 
las magnitudes y dinamica de los procesos de las paleoi¬ 
nundaciones y, finalmente, en la elaboration de modelos 
de riesgo. Tambi^n proporcionan datos muy valiosos so- 
bre el cambio ambiental global (Baker, 2006). 

En Euro pa se ban realizado un gran mimero de data- 
ciones por radiocarbono de unidades fluviales en Gran 
Bretafia, Polonia y Espana y se han efectuado con el fin 
de investigar las relaciones entre cambio ambiental, inun¬ 
daciones y dinamica de los rfos holocenos (Benito, 2003; 
Brown, 2003; Macklin, 2006). Las edades de l4 C de las 
secuendas fluviales coinciden con una modificacion en la 
velocidad de sedimentacion. Las multiples fases de fre- 
cuencia de inundaciones mas importantes se caracterizan 
por una erosion acelerada y sedimentacion en las Uanuras 
de inundacion. Se reconocen quince periodos de maxima 
inundacion, once coinciden con fuses de maximo nivel de 
los lagos en Europa central. Esto demuestra un control cli¬ 
matico, que se reconoce en la respuesta de los rfos al cam¬ 
bio climatico, que es mas rapida en los rfos que en los 
sistemas lacustres. 

Thorndycraft y Benito (2006) a partir de 74 datacio- 
nes de radiocarbono en medios fluviales holocenos en Es¬ 
pana, identifican varios periodos de incremento de la 
actividad fluvial que tienen una buena correspondencia 
con lo senalado por Bond et aL, (2001) en el estudio de 
los testigos del Atlantico Norte. Las maximas inundacio- 


334 Geomorfologia 




nes holocenas coinciden con fases climaticas frfas duran¬ 
te 9530-9280, 2880-2430 y 520-265 cal. anos BP. Se re- 
conoce otra fuse fria durante 10855-10230 y otras fases 
calidas en 9030-8780 y 975-790 cal. anos BP. 

La teoria del efecto invemadero, cnfatizado par el 
hombre, senala que ei ciclo hidrologico se acelerara. Los 
estudios recientes en Norteamdrica y Europa no encuen- 
tran evidencia de un incremento en la ffecuencia o mag- 
nitud de las inundaciones en el siglo xx, aunque se observa 
un aumento bajo a moderado en el flujo de los cursos flu- 
viales (Lins y Cohn, 2003). Los autores concluyen que el 
calentamiento por efecto invemadero inducido porel hom¬ 
bre es probable que produzea cambios significativos en los 
regfmenes fluviales medios, mas que cambios hidroldgi- 
oos extremes (Lins y Cohn, 2003). 


Los resultados de las investigaciones de seis impor- 
tantes grupos de trabajo permilen establecer un protocolo 
en el que se recomienda el uso de los eventos hidrologi- 
cos pasados relacionados con el entendimiento del cam- 
bio global, para intentar comprender las relaciones entre 
ellos (Gregory et al., 2006). 

El interns cientffico y tecnologico de los estudios de pa- 
leoinundaciones es evidente por la estimacion de los perio- 
dos de retorno utilizados para disehos de la construccion y 
riesgos de planificacion que pueden soportar los datos obte- 
nidos (Thomdycraft*?/ al., 2003). Tamhidn en el aspecto apli- 
cado, se debe considerar la simulacion del comportamiento 
hidrologico a largo plazo, con el fin de ubicar adecuada- 
mente los repositories subtenaneos de residues de baja y alta 
actividad y estimar el riesgo de inundacidn (Baker, 1998). 



Riesgo de inundaciones 


De todos los riesgos naturales, las inundaciones produ- 
cen la mayor parte de las p^rdidas humanas y materia- 
les, que Burton et al. (1978) estiman en un 40%. Si se 
oonsideran las dltimas 20 inundaciones que han produ- 
ddo una mayor mortandad, se obtiene una cifra de 7 mi- 
Uones de pdrdidas de vida (Tabla 9.2) y en el periodo 
1900-1999 las inundaciones produjeron 103.870 muertes 
y afectaron a mas de l .500 millones de personas, con un 


coste de 243.000 millones de dolares (McGuire et al., 
2004). Las inundaciones afectan a todos los pafses del 
mundo, aunque la tercera parte de los grandes desastres 
se encuentran en Asia. La inundacion recicnte mas des- 
tructiva que ha tenido lugar en el ano 2000 en Europa 
central produjo 230 muertes y pdrdidas econo micas de 
55.000 millones de euros (Benito y Thorndycraft, 
2004b). 


TABLA 9.2 Inundaciones con perdidas de vida desde 1900 (McGuire et al., 2004). 


FACTOR ES QUE INTENSIFIGAN LAS INUNDACIONES 

Ano 

Ms (lugar) 

Muertes 

Causa 

1931 

China (Yangtze) 

3L700.000 

Inundacion fluvial 

1959 

China (norte) 

2000.000 

inundacion fluvial 

1938 

China (Huango) 

500.000 

Rotura de presa 

1970 

Bangladesh 

300.000 

OSas de tormenta 

1935 

China 

142.000 

inundacion fluvial 

1991 

Bangladesh 

138.866 

Olas de tormenta 

1908 

China (Yangtze) 

100.000 

Inundacion fluvial 

1911 

China f&ngtze) 

100.000 

Inundacidn fluvial 

1949 

China 

57.000 

Inundacion fluvial 

1949 

Guatemala 

40.000 

Inundacidn fluvial 

1954 

China (Dongting Lake) 

40.000 

Inundactdn fluvial 

1999 

Venezuela 

30.000 

Inundaciones stibitas y debris flows 
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Las mas frecuentes inundaciones y de mayor riesgo se 
produccn en las llanuras de inundacion de los rios y en cos- 
las de baja altura. El riesgo es elevado, ya que son zonas 
de gran pobladdn y con importantes recursos (Tabia 9.3). 
En una dpoca de extraoxdinario esfuerzo humano para oon- 
trolarel medio natural, los riesgos, a nivel global, se es- 
lan incnementando, de tal forma que se esta produciendo 
una gran cantidad de pdrdidas humanas en los parses me- 
nos desarrollados y las perdidas sufridas por estos suce- 
sos extremos son pequenas. El 95% de los desastres 
lelacionados con muertes se encuentran entre las dos ter- 
ceras partes de los habitantes del mundo, que estan ocu- 
padas por los pafses en vfas de desarrollo. Por el contrario, 
las ties cuartas partes de las pdrdidas materiales se pro- 
ducen en los palses ricos {Burton et al., 1978). 

En Ifneas generales, la information mas real sobrc las 
pdrdidas por inundaciones se dispone unicamente en al- 
gunos paxses desarrollados. En la Fig. 9.46 se indican las 
pdrdidas por inundaciones en los Estados Unidos para el 
periodo 1925-1994. A pesar de las grandes variaciones 
inter an uales hay una clara tendencia ascendente de las pdr- 
didas materiales, como consecuencia de un mayor bienes- 
tar de la poblacidn. El pico de 1993 se debe a las grandes 
inundaciones del Mid-West, previa a las tambidn impor- 


TABLA 9J Principals perdidas economicas y aseguradas debidas a inundaciones (McGuire etal., 2004). 


Ano 

Pais 

Pirddit 

economic as 
(mi Hones de US$} 

Perdidas aseguradas 
(millo nes de US$| 

1998 

China (Rio Yangtze) 

30.000 

1.000 

1996 

China (Rio Yangtze) 

26.500 

400 

1993 

Estados Unidos (Cuenca del Mississippi) 

16.000 

1.000 

2002 

Alemania r Austria, Republics Checa r Hungria 

13.500 

3.100 

2000 

Europe (Italia, Francia, Suiza) 

8.500 

420 

2003 

China (Rios \kngtze, Huaihe) 

8.000 


1993 

India y Nepal 

7.100 


1995 

China (Rio Yangtze) 

6.720 


1997 

Europe Central y del Este 

5.900 

795 

2002 

Europe (Italia, Alemania, Austria, Republics Checa), Rusia, 

Uc rants 

5.100 

193 

1995 

Oeste de Europe (Alemania, Francia, Belgica, Holenda) 

3.500 

950 

1953 

Holanda, Reino Unido 

3.000 


1998 

Argentine 

2.500 


1997 

Estados Unidos (Dakota del Norte) y Canada (Manitoba) 

2.000 

400 

1997 

Estados Unidos (Washington, Oreg6n, California, Idaho, Nevada) 

2.000 

400 

2000 

Reino Unido 

1.500 

1.090 

2002 

Surde Francia 

1.200 

700 



FlGtJRA 9.46 Muertes y perdidas econdmicas anuales 
producidas per inundaciones en Estados Unidos en el periodo 
1925-1994. Las perdidas materiales se han calculado tomando 
como valor el doiaren 1990 (United States Department of 
Comerce, en Smithy Ward, 1996). 
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taiites de 1972 (Cicldn Agnes). Sin embargo, el ndmero de 
pdrdidas de vida se debe a la larga trayectoria del Ciclon 
Agnes, de Florida a Nueva Cork (Smith y Ward, 1998). 

Los efectos directos de las inundaciones incluyen da- 
hos a viviendas, edificios publicos e industries. Los efec¬ 
tos indirectos incluyen pdrdidas en agricultura (Fig. 9.47), 
produccion industrial y comercial, perdidas de cabezas de 
ganado, earreteias cortadas (Fig. 9.48). Tambidn las vfas 
de ferrocarril pueden quedar colgadas por la profunda in¬ 
cision de los rfos (Fig. 9.49). La elevada energfa de la co- 
iriente con los clastos que transporta puede producir la 
rotura parcial de un puente (Fig. 9.50). Se pueden gene- 
rar importantes acreciones de sedimentos en un puente 
construido hace 30-40 anos, en los que el fondo de la car- 
ga tractiva casi enrasa con el nivel de tiansito del puente 
(Fig. 9.51). Los impactos secundarios son aguas de sumi- 
nistro contaminadas, carestfa de alimentos e incremento 


de las enfermedades, que pueden persistir muchos meses 
despuds de la inundacidn. 

Los abanicos aluviales, caracterfsticos del modelado de 
piedemonte de las zonas montanosas aridas y semiaridas, 
se producen por la descarga de sedimentos, transportados 
por rfos procedentes de areas montanosas en zonas de baja 
pendiente. Las areas de abanicos aluviales presentan gra¬ 
ves problemas para las actividades humanas (Beaty, 1974; 
French, 1987). Esto es debido a que los flujos son raros, 
impredecibles y con importantes variaciones dentro de un 
mismo flujo y entre flujos sucesivos. Estos flujos pueden 
estar dominados por el agua o detritos, en cuyo caso pue¬ 
de producirse la obstruccidn de los canales. A su vez, pue¬ 
den sufrir importantes migraciones y son frecuentes las 
avulsiones (Cooke, 1984). 

Los riesgos de inundacidn son evidentes, pero no afec- 
tan de igual modo a todas las partes del abanico (Shick, 



FIGL RA 9.47 Inundacion de la 
lanuia de inundacion del rfo Ebro 
de 8 de febnero de 2003. Escarpe 
de Re mo linos (Zaragoza). Foto F. 
Gutierrez. 



FIG URA 9.48 Canetera 
oortada de Medenine-Gaber 
(Tunez) par las aguas de un uad. 
Roto J. L. Pena. 
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F1GURA9.49 0 cono def 
Arroyo del Medio sobre el q je 
dscurre el ferrocarril ha side 
heidido por el no Giande* 
qjedando sus vfas colgadaa. 
Cordillera de los Andes, Provineia 
de Jujuy, Argentina. Foto J. L. 
Pefia. 



FlCDRA 9-50 Puente roto 
durante una credda. Be'er 
Sheva. Desiertodel Negev, 
ferae I. 



F1GIJRA9.5I Importante 
acrecidn de depdsitos fluviales 
del rip Leon en la zona de un 
puente de earreteia. Cordillera de 
los Andes. Provineia de Jujuy, 
Argentina. Foto J. L. Pefta. 
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1974). Los riesgos son extremes a lo largo del canal activo, 
modcrados en la cabecera y zona distal del abanioo y ddbi- 
les en el sector medio (Fig. 9.52) (Kesseli y Beaty, 1959). 
Una solucion frecuente en ingenieria y plant ficacion es di- 
senar y man tenor un (inico canal para el flujo (Graf, 1988). 
Pero la tnejor defensa contra estos riesgos es identificar las 
zonas peligrosas realizando mapas de riesgo de inundation, 
como el llevado a cabo en la ciudad de Suez y sus proximi- 
dades (Cooke et a/., 1982) (Fig. 9.53). Con estos mapas se 
pueden evaluar las densidades de construction y situar las 
estructuras lejos de los canales. Tambidn se lucha contra el 
suministio de sedimentos construyendo pequenas presas 
{check dam) y dragando los canales de la cuenca de ali¬ 
mentation. Ademas, pueden instalarse aparatos que alertan 
de las inundationes (Poratli y Shick, 1974, Shick, 1995). 

Los canales de los abanicos son inestables, ya que con 
ftecuencia se colmatan por aporte de sedimentos de grue- 
so calibre, lo que lleva consigo la creation de nuevos ca¬ 
nales, que en ocasiones forman parte del sistema de 
canales abandonados. Enel sur de Jordania se produjeron 
importantes inundaciones en 1966 que destruyeron par- 
tialmcnte la ciudad de Maan, donde falletieron 70 perso¬ 
nas. La causa fundamental fue la reutilizacidn de un canal 
abandonado por las aguas de la crecida (Graf, 1988). 

Quizas el problema mas importante para el estudio del 
riesgo y sus consecuencias en estas areas se debe a que los 
abanicos permanecen secos durante importantes periodos 
de tiempo, como en el sur de California, donde el inter- 
valo de recurrentia es de 70 anos. Como oonsecuentia, los 
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FIGURA 9.53 Mapa de riesgo de inundacidn en el drea de 
Suez, Egipto (Halerowy PartneiS, 1978; en Cooke et et. f 
1982). 



FJGURA 9-52 Religio relative de toyodaddn en un abanioo 
aluvial (Kesseli y Beaty, 1971; en Shick, 1971}. 


desastres sobrevienen de vez en cuando y solo aquellos de 
gran intensidad son objeto de una atencidn pdbltca (Bur¬ 
ton et aL, 1978). 

La lucha contra las inundaciones es una constante his- 
torica de los habitantes de las zonas aridas. La ciudad de 
Calatayud (provintia de Zaragoza) fue fundada por los 
arabes a prineipios del siglo vm y ocupaba parcialmente 
un abanico aluvial, expuesto a frecuentes inundaciones 
producidas por los eventos de tormenta. Con el fin de pa- 
liar este riesgo se construyd un azud y una canalization 
que derivaba las aguas del Barra nco de la Rua a la Ram- 
bla de Ribota (Fig. 9.54). Con esta obra musulmana se 
desvio una superfttie de 6,3 km 2 ,de los 8,2 km 2 que cons- 
tituyen la cuenca del Barranco de la Rua. Al cnecer la po- 
blacion hacia el Rio Jalon, sobre todo en los siglos xm y 
xiv,se intensified el riesgo de inundationes. En estas dpo- 
cas o algo despuds se construyd la Balsa Valparaiso, cer- 
ca del apice del abanico, para mitigar las crecidas. Con 
posterioridad al siglo xiv, se excavo un t line l de cerca de 
un kilometre de longitud que dieno las aguas hacia el Ba¬ 
rranco de Longia, con lo que el 98% de la escorrentla del 
Barranco de la Rua fue derivada de su cuenca de recep¬ 
tion, evitandose el riesgo de inundationes. El Barranoo de 
las Pozas, de menor area de drenaje, sigue planteando pro- 
blcmas al casco urbano de Calatayud (Gutidrrez, 1998). En 
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FIG LIRA 9.54 Luc ha contra las 
hundadones en la dudad do 
Caiatayudp pravincia de 
Zaragoza. La dudad esta situada 
aobne un abanico aluvial 
(Gutierrez, 199B). 



la vecina dudad de Daroca (provinda de Zaragoza) tam- 
bi6n se excavo, en 1555, la Galerla de la Mina, de un kilo- 
metro de largo, para derivar las aguas de la rambla principal 
que circulaba por lo que hoy es la calle Mayor y que oca- 
siono en el pasado importantes inundaciones (Fig. 9.55). 

9.6.1 Riesgo de inundaciones 
en Espana 

Las inundaciones son la catastrofe natural con mayor im¬ 
pact© econdmico y social en Espana. Estos fenomenos 
pueden afedar simultaneamente a zonas extensas del pals 
o, por el contrario, causar efectos muy severos en zonas 
muy localizadas. Las inundaciones son el proceso que en 
horas o dias generan el mayor volumen de pdrdidas eco- 


namicas y un mayor ntimero de vfctimas (Pujadas, 2002). 
De todos los riesgos geomorfologicos los mas importan¬ 
tes son las inundaciones (Martinez et al., 1987). Todo esto 
se confirma con el estudio prospective de Ayala et al., 
(1987a) en el que se senala que en el perfodo 1986-2016 
se estiman unas perdidas de 28.200 millones de ddlares. 

En Espana ban tenido lugar historicamente numerosas 
inundaciones (Tabla 9.4). Entre los a nos 1407 y 1877 Se¬ 
villa ha sufrido 89 grandes riadas y en Malaga se han rc- 
gistrado 49 inundaciones entre 1544 y 1946 y, finalmente, 
el rlo Segura se ha desbordado 27 veces en el periodo en¬ 
tre 1528 y 1983 (Martinez et al, 1987). Debido a las gran¬ 
des inundaciones, que afectaron a Valencia, Alicante y 
Murcia y a la vertiente meridional de los Pirineos, la ad- 
mi nistracidn estudio los problemas de las inundacio nes en 
nuestro territorio y se obtuvo una relacidn de 1.400 pun- 


FIGURA 9.55 Bananco 
prodaddo en 500 artos por la 
salida de la Galena de la Mina 
paroca, provincia de Zaragoza). 
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TAB LA 9.4 Inundaciones mas importantes an Espana (Suarez y Regueiro, 1997; Cendrero et al., 1997). 


Ano 

Local idad 

Da nos (en pesetas) 

N.° de victimas 
mortales 

1651 

Murcia 

Graves 

1.000 

1779 

Ribera Baja del Jticar 

Importantes 

numerosas 

1802 

Lorca (Murcia) 

Destruccidn de la ciudad 

700 

1874 

Cataluna 

Grandes da nos r mas de setecientas vivtendas destruidas 

600 

1879 

Murcia 

Grandes dan os 

800 

1891 

Consuegra (Toledo) 

Destruccion parcialde la localidad 

359 

1940 

Gerona 


90 

1957 

Valencia 

Grandes danos f mas de trescientos edificios destruidos, 
10.000 milbnes de 1957 

86 

1959 

Zamora 


150 

1962 

Cataluna 

Grandes danos. Cinco mil viviendas destruidas. 

2.700 milEones en perdidas 

1.000 

1963 

Murcia, Almeria 

Grandes danos 

300 

1965 

Caceres 


47 

1971 

Cataluna 

Grandes danos. 7.000 milbnes de perdidas 

400 

1972 

Valde penas 

Danes importantes 

22 

1973 

Su rests 

Grandes danos en zonas extensas 

300 

1979 

Ciudad Real 


22 

1982 

Pirineos 


30 

1982 

Levante 

Grandes danos. 300.000 milbnes de perdidas 

38 

1983 

Pais Vasco y Cantabria 

Mas de 150.000 milbnes 

40 

1987 

Sureste 


7 

1989 

Malaga y sureste 

200.000 milbnes 

42 

1994 

Cataluna 

30.000 milbnes 

9 

1995 

Yebra (Guadalajara) 

Danos importantes 

10 

1996 

Biescas (Huesca) 

Varies miles de milbnes 

87 

1997 

Alicante y sureste 

10.000 milbnes 

5 


tos conflictivos (Aguilera, 1986) (Fig. 9.56) (Tabla 9.5). 
En el mapa en color que presentan Martinez et al. (1987) 
se establecen las distintas zonas con riesgo potencial (ma- 
ximo, intermedio y mfnimo), en funcion de la frecuencia, 
peligrosidad y magnitud de las inundaciones. 

Las inundaciones son de considerable importancia en 
la region mediterranea (Martinez et al., 1987; Diaz de 
Teran et al., 1997). Son mas frecuentes de septiembre a 
novietnbre y se ban regisirado preci pitaciones de 500-600 
mm, con picos de 150 mrn/h. Las ramblas secas, durante 
la mayor parte del ano, desbordan su cauce (Segura, 1990). 
Una parte del area esta deforestada, lo que incrementa la 
escomentla, y en las inundaciones se transporta una gran 


carga de fondo, increme ntando las perdidas. Este area me- 
diterranea esta pooo regulada por embalses debido a la cor- 
ta vida de los mismos. Son numerosas las inundaciones 
importantes (Tabla 9.4). 

En los Pirineos son relativamente frecuentes las inun¬ 
daciones producidas por lluvias de tormenta (Comision 
Nacional de Proteccion Civil, 1983; Institute Geologico y 
Minero de Espana, 1985). Durante la 6poca de deshielo, 
Anal de primavera y principios de verano, se incrementa 
la escorrentla, pero diflcilmenle llegan a producirse inun¬ 
daciones. Por otra parte, las crecidas de los rlos mas 
importantes se ven atemperadas por una importante ve- 
getacidn, mayores densidades de drenaje y una mayor re- 
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FIG UK A 9.56 Mapas de puntos 
conflictivos en Espana en los que 
han tenido lugar perdidas de vida y 
economicas (Aguilera, 1988). 



gulacidn del rfo por los embalses (Dfaz de Teran et ah, 
1997). No obstante, se han originado importantes inunda- 
ciones en 1982 (Tabla 9.4). 

Las regiones litorales de Cantabria y Pais Vasco, 
sobre todo estas ultimas, presentan nos de corto recorri- 
do, poco jeraiquizados, estrechos y profundos. Estas 
caracterfsticas, junto con el emplazamiento de cascos ur- 
banos y numeiosas industrias en los valles, traen consi- 


go frecuentes inundaciones catastroficas (Tabla 9.4, ano 
1983) (Martinez et ah, 1987; Olqina, 1994; Dfaz de Te¬ 
xan & ah, 1997). 

Finalmente, los grandes rios del interior de Espana 
(Ebro, Duero, Tajo, Guadiana y Guadalquivir) son rios con 
una buena regulacidn mediante embalses, canal izaciones, 
diques y encauzamientos. Como consecuenda, en dpocas 
de gandes creddas pueden Uegar a desbordaise, como en 


TABLA 9.5 Distribucion por cuencas hidrograficas de los puntos conflictivos y de las zonas con riesgo potencial de 
hundacion en la Espana peninsular (Aguilera, A. Re vista MOPU, marzo, 1986). 


Zonas con riesgo potencial 

Cuenca hidrogrAfica 

Puntos 

conflictivos 

Maxima 

Intermedio 

Minimo 

Total 

Norte de Espana 

300 

16 

39 

68 

123 

Duero 

72 

15 

20 

48 

83 

Tajo 

25 

6 

12 

70 

88 

Guadiana 

66 

4 

9 

47 

60 

Guadalquivir 

177 

15 

21 

68 

104 

Sur de Espana 

121 

6 

21 

60 

87 

Segura 

g 

3 

5 

10 

18 

Jucar 

173 

13 

28 

91 

132 

Ebro 

221 

IS 

45 

220 

283 

Pirineo Oriental 

172 

✓7 

16 

36 

59 

TOTAL 

1.336 

103 

216 

718 

1.037 
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las prqximidades de las provincias de Sevilla y Zaragoza 
(Fig. 9.47) 

Del analisis cfectuado sobre las inundaciones en el teni- 
torio espanol, se deduce que la mayor parte de las inunda¬ 
ciones destructivas son del tipo de inundaciones subftas 
(flash floods), que responden a precipitaciones de gran in- 
lensidad, pero con caudales muy superiores a la capacidad 
de infiltracion de la cuenca de recepcidn (Suarez y Reguei- 
ro, 1997). Estos autores consideran inundaciones lentas a 
las su&idas por los grandes ribs del interior del tenitorio. En 
este lipo de cuencas, con rios permanentes, ha sido muy 
efectiva la total implantancidn, que comenzo en 1984, del 
SA1H (Sistcma Automatico de Informacion Hidrologica) 
con el fin de prevenir y alertar de las posibles inundaciones. 
El sistema consta de puntos de control sensorizados (1728 
en toda Espana), en los que analizan y se envian datos rela- 
tivos de temperaturas, niveles y canales de agua, voliimenes 
embalsados, etc. Toda esta informacion se recoge en 170 
puntos de ooncentracion, que se transmiten a los centres de 
procesos de cuenca. Con todos estos datos se simulan mo- 
delos de desarrollo de las posibles crecidas con el fin de dar 


la alarma y estudiar posibles soluciones (Martinez et al., 
1987; Pujadas, 2002). Un c studio detallado del SA1H en la 
Cuenca del Ebro es el efectuado por Ortiz (1993). 

9.6.2 Dos inundaciones 

catastroficas: Barranco de 
Arls (Huesca, 1996) y fa Riada 
del Jucar (Valencia, 1982) 

Se ban elegido estos dos cases por su claro contraste. El 
primero* generado por urn inundacion siibita en un muy 
breve lapse de tiempo. La Riada del Jucar es el resultado 
de fuertes precipitaciones, que produeen espectaculares 
crecidas en una amplia region del teiritorio espanol. 

El 7 de agosto de 1996 se desencadeno una intensa tor- 
menta convectiva, de poca duracion* sobre la cuenca del 
drenaje de Aris de 18*56 km 2 , que desemboco en un aba- 
nicoaluvial sobre el que estaba situado un camping (Figs. 
9.57 y 9.58). Perdieron la vida 87 personas y las p^rdidas 
materiales fueron cuantiosas (Fig. 9.59). Esta catastrofe ha 
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FICURA 9.57 Mapa geomorfoldgico de 
la cuenca y del abanico atuvial de Ar^s 
(Gutierrez efa/., 1998a), 
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FlGURA 9.58 Vista del 
abanico aluvial de Aras> dos 
semanas despues de la 
cat£strofe, cuando ya se han 
re mo vide los rasgos erosivos y 
deposicionales. Se observa el 
canal artificial rectilmeo y 
escalonado qua vierte sus aguas 
al no Gallego. En la parte 
derecha del mismo e inferior de 
la foto, se enouentian las 
nstaJaciones del camping Las 
Meves* poblado de chopos. El 
16b ulo deposidonal de grandes 
deques en la cabecera del 
abanico termind bruscamente en 
el contacts con la chop era. 



FlGURA 9.59 Pnecipitacion 
daria total (mm) a partir del 
pluvidmetro (en negrita) y mapa 
de isoyetas de la precipitacidn 
daria (mm) derivado de los datos 
de radar en el area de la cuenca 
de Ards correspond!antes al ? de 
agosto de 1996. Observese la 
lestringida distribucidn espacial 
de la tormenta. La figura ha side 
redeiineada a partir del informe 
del Institute National de 
Meteorologia (Riosalido et al., 
1996). 
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sido estudiada tientffieamente y recopilada por numero- 
sos investigadores (Ayala, 2002a; Benito et al., 1998c; 
Gincer, 1996; Garcfo-Ruiz et at., 1996; Gutierrez et at., 
1998a, b; Riosalido et at., 1996). 

Esta pequefia cuenca, de considerable relieve, estafor- 
mada por ties subcuencas (Aso, Betds y La Selva) que ali- 
mentan al abanico aluvial del Barranoo de Aras, localizado 
en el valle del rfo Gallego. Este abanico aluvial se dreno 
prcvianicntc con una canalization artificial con una capa- 
cidad de 150 m J /seg. El harranco de Aras estaba provisto 
de mas de 30 pequenas presas de retention (check dams) 
que estaban relicnas de sedimentos antes del evento. Los 
cfatos de la precipitation oblenida, a partir de la estation 
de radar de la Sierra de Alcubierre, del Centro Meteoro- 
logico Nacional, indican que durante el 7 de agosto las 
pretipitationes mas intensas fueron de 178,4 tmn/dia (Fig. 
9.59) y la maxima intensidad fue de 153 mtn/h durante un 


intervalo de 10 minutos. La mayoria de la precipitacion 
cay6 en unos 70 minutos. Esta tormenta desencadeno una 
gran escorrentfa y movilizo una gran carga solida que 
produjo danos catastrdficos (Fig. 9.60) y cambios geo- 
morfologicos significativos en la cuenca de drenaje, es- 
pecialmente en la subcuenca de Betbs. 

La elevada descarga ooncentrada en el barranco de 
Aras destruyo la mayorfa de los check dams (Fig. 9.61), 
y el canal prindpal se encajo y ensancho, liberando una 
gran cantidad de sedimentos, que se depositaron en el sec¬ 
tor meridional del abanico aluvial, formando un lobulo 
depositions l de grandes bloques imbricados (Fig. 9.17, 
9.62 y 9.63). 

Sobre esta parte del abanico, en el camping Las Nieves 
que fue inaugurado en 1988, perdieron la vida 87 perso¬ 
nas y los danos ffsicos se estimaron en 55 millones de do- 
lares. Esta inundation subita ha constituido el mayor 



F1GURA9.60 \fehfculos y 
caravanas danadas por la 
hundacidn del 7 de agosto de 
1996, La fotografia esta tomada 
al dia siguiente de la cat£stiofe. 



F1GURA9-G1 Ghisckdams 
iotas por el iropaoto de los 
grandes bloques tiansportados 
del baiTanoo de Ar3s* que derivan 
de la eiosidn de las monenas. 
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FIG URA 9.62 Maps dal lobule 
deposicional active dal abanico 
aluvial de Aras, mostrando los 
principals rasgos 
sedirnentol^gicos (fades 
texturales) y geomorfoidgioos 
generates por la avenida del 
?de agosto de 1996. Las curvas 
da nivel corresponden a la 
bpogiaffa del abanico previa a la 
arenida. (Gutierrez et aL 1993a). 
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FIGURA9.63 Lobule 
deposicional de grandes deques 
y troncos de drbolos que no 
ajperti las instalaciones del 
tamping, indieadas por la 
diopera. 



desastre* en tdmiinos de vidas humanas, acaecido en los lil- 
timos -40 anos. Se diferendan dos etapas en el desarrollo de 
la inundation, a partir del analisis sedimenloldgico y geo- 
morfoldgico del lobule del abanico inundado. La primera* 
coirespondiente al pico de descarga de la airoyada en man- 
to {no confinada), que deposits un lobulo de grandes bloques 
y fbsilizaron parcialmente la canalization artificial en la ca- 
becera del abanico y piodujo un efecto de lepiesamiento para 


las aguas de inundation. En la segunda etapa, coirespon¬ 
diente a la disminucion de la descaiga, las aguas de inun¬ 
dation inciden en los detritos acutnulados con anterioridad, 
generandose dos trayectorias principals de flujo. 

Durante los dias 19,20 y 21 de octubre de 1982 se des- 
encadenaron fuertes lluvias sobre la region suroriental 
de la Peninsula Iberica,afectando sobre todo a las cuen- 
cas de los rfo Segura, Vinalopd y Jficar, conocida como la 
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Riada del Jucar (Rosello, 1983; Lopez Gomez, 1983 y 
Arenilias et at., 1985). Este temporal penetrd el dfa 19 
de octubre en el litoral alicantino, dirigiendose hacia el 
noroeste y norte en las cuarenta horas siguientes y aca- 
b6 finalmente, en (a ribera del Jilcar, entre los dfas 20 y 
21 (Piqueras, 1983). A su paso provocd numerosas in- 
vindaciones (Fig. 9.64). El mapa de esta figura ha sido 
ebborado con datos de 270 puntos. La nubosidad ocupd 
140.000 km 2 , la precipitacion penetrd fuertemente hacia 
el interior, el maximo de predpitaciones se localizo en 
el Barranco Salado de Bicorp, donde alcanzo 650 mm, 
y finalmente, la maxima precipitacion alcanzo intensi- 
dades de 180 mm/h en Alicante (Pdrez-Cueva, y Ar- 
mengot, 1983). 

La cuenca del Jficar, en su parte media baja, constitu- 
ye un maroo adecuado para que el mecanismo ooncreto de 


los vientos de componente E, combinados con una gota 
frfa enaltura, local izada en la vertical, y la topograffa exis- 
tente, produzca un efecto de embudo donde se desenca- 
denan predpitaciones extremas (Rosello, 1983). 

En el pluviograma de la Figura 9.65 se reconocen ties 
caudales maximos, separados en el tiempo, y correspon- 
den al 20 de octubre. Una precipitacion de 500 mm entre 
bs 7 y 8 de la manana del 20 de octubre trajo consigo que 
a las 9 horas se iniciara una crecida en Cofrentes y el cau¬ 
dal maximo se estimd en 4.000 m'Vseg en Escalona y 
6.000 m 3 /seg en Mil lares. En estos mo memos todos los ba- 
rrancos atravesaban b Carretera Nacional 340 (Rosello, 
1983). El otro pico se produjo de 9 a 12 horas con unas 
lluvias de mas de 450 mm y, finalmente, el tercer maxi- 
mo se origino a las 16 horas con una precipitacion de mas 
de 400 mm. Los efectos catastroficos se produjeron basi- 



CastellS 


■ ftequena 


■Gandia 


FICL'RA 9.64 Mapa de iscyetas 
de las pnecipitaciones caidas en el 
Rais Valenciano y zones contiguas 
dirante Los dfas 16-22 de octubre. 
(1) Isoyeta. (2) Isoyeta auxiliar. (3) 
Limits piovinoial {Peiez-Cueva y 
Armengot, 1963). 
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FIG UR A 9 -65 hterp retacio ft 
del pluvio grama de Cofrentes 
ssgun el Centio de Estudios 
hidrograficos. Las precipitaciones 
horarias y las lluvias acumuladas 
lenen escalas diferentes. En 
frazos, las primera interpretacidn 
de la Comisida de Aguas del 
Jdtar (Rose I Id, 1983). 



camente en la agrieultura, rotura y dafios de algunas ca- 
sas e impacto importante en las comunicaciones. 

Mention aparte, constituye la rotura de la press de 
Thus en construction (Gonzalez, 1983a, b), a partir de un 
Proyecto de Grandes Presas de 1967. La presa esta asen- 
tada sobre calizas y oonglomerados y estaba ooncebida para 
producir energta hidroel6ctriea, laminar las avenidas y para 
suministrar agua para el regadto. El dta 19, a las 18.00 bo¬ 
ras, el agua embalsada era de 51 tun 3 , con un caudal en- 


Irante de 27 m 3 /seg (Piqueras, 1983). Las compuertas de 
los aliviaderos no pudieron abrirse, ya qae no habt'a ener¬ 
gta eldctrica disponible y el grupo electrdgeno no fundo- 
naba. El dta 20, a las 17.00 horas, el agua empezo a rebasar 
la presa, comenzando la erosion de la misma y a las 19.13 
horas se desmorono una parte de la presa, abriendose un 
boquete de unos 18 m. Se calcula que las p&didas de los 
tempo rales de octubre de 1982 fiieron de unos 300.000 mi- 
llones de pesetas (Suarez y Regueiro, 1997). 



Prevencion y mitigacion de las inundaciones 


El proposito de la prevencion es modificar las caracten's- 
licas hidrodinamicas del rfo para redudr el riesgo (Smith 
y Ward, 1998). Los efectos directos de las actividades hu- 
manas, tales como estructuras en el rfo o modificaciones 
del mismo, conduce n a variaciones en el canal fluvial. Los 
cambios de uso del suelo dentro de la cuenca de drenaje 
pueden producir ajustes en el canal (Knox, 2001). Los im- 
pactos humanos sobre los canales fluviales se han incre- 
mentado a lo largo del siglo xx, a causa de que las llanuras 
de inundation se han ocupado intensamente y los cursos 
fluviales se han modificado sustancialmente (Downs y 
Gregory, 2004). 

Las presas se han construido desde hacc varios mile- 
nios. En 3100 a.C., el Rey Menes, fundador de la Dinastia 
I, represo el Nilo cerca de Memphis para proteger a la du- 
dad de las inundaciones (Downs y Gregory, 2004). A lo lar¬ 
go de la historia se han construido presas con fines diversos, 
como las de Muel y Almonadd de la Cuba, en la provin- 
da de Zaragoza, durante la dpoca romana, hoy colmatadas. 
A mediados del siglo pasado se hizo un gran esfuerzo en 
todo el mundo en la construcdon de presas (Fig. 9.66). Es- 
paha no ha sido ajena a esta expansion y en la actual idad 


tiene mas de 700 embalses (Martinez et at ., 1987). Las 
grandes presas permiten, aguas abajo, la laminacidn de las 
grandes crecidas de los rfos (Costa y Baker, 1981). No obs¬ 
tante, las presas no propordonan un control de la inunda- 
don sino «una parte o cantidad espeeffica de proteodon» 
(Leopold y Maddock, 1954). Ademas, las presas se cons- 
truyen para generar energta hidroel6ctrica, implantar rega- 
dtos y tambidn se uti lizan como areas de recreo. Por otra 
parte, las presas retienen importantes cantidades de sedi- 
mentos tal como refleja la implantacidn de presas en el Rto 
Colorado (Estados Unidos) (Fig. 9.67). En la cabecera de 
las corrientes se sittian muchas presas pequehas {check 
dam) para redudr la erosion y controlar la esconentta para 
pequehas inundadones que suelen produdr danos a la agri- 
cultura, pero no son efectivas para controlar la esoorrentta 
de las grandes tormentas (Fig. 9.61). Las presas pueden 
romperse, en especial las presas de tierra por tener ardllas 
expansivas y elevado contenido en sodio intercambiable en 
el material de construcdon. Existen otras causas, como fa- 
Uo de substrata, aliviaderos inadecuados, construoddn de- 
fidente, asentamiento irregular, deslizamientos, terremotos 
y otros (Gruner, 1963; Butler y Kalenson, 2005). Tambien 
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FIG UR A 9.66 Const mcddn de presas en el mundo. En la 
parte superior, se indica la construccion de presas por 
regiones (Beaumont, 1976) y, en la parte Inferior, se sefiala el 
hcremento de la capaddad de embalsarde las piesas en los 
Estados Unidos (Graf, 2001). 


hay que tener presente el calculo de la vida de un gran em- 
balse y los impactos que puedan derivarse de su construc¬ 
tion, cotno el Delta del Nilo (Capftulo 11). 

La construccidn de diques, de hormigon o escollera, 
es la segunda medida, en orden de importantia, para la 
protection de las avenidas. Son construcciones paralelas 
al cauce para contener los desbordamientos. En el rfo 
Mississippi se disenan diques urbanos para hacer frente 
a inundaciones con periodo de retorno de 200 anos, mien- 
tras que los diques que previenen las inundaciones en te- 
irenos agrfoolas tienen en cuenta un periodo de 50 ahos 
(Smith y Ward, 1998). En la pratica la altura de los di¬ 
ques raramente supera los 10 m y lo mas frecuente es que 
sean inferiores a 6 m. 

La canalization aumenta la capacidad de transporte 
del canal del rfo natural y, por consiguiente, contiene los 
picos de inundacion. Incluye varios metodos, lales como 
el aumento de la pendiente del rfo, ensanchamiento y pro- 
fundizacion del rfo, con el fin de aumentar el area de la 
section transversal. El dragado implica La remocidn del 
(echo del rfo para crear o mantener un volumen determi- 
nado de capacidad de flujo. El dragado se realiza sobre 
todo para el mantenimiento de la profundidad, que fatili- 
ta la navegacidn en los grandes rfos (Downs y Gregory, 
2004). La extraccidn de minerales de inteids cconomico 
en la llanura de inundacion (por ejemplo, diamantes en 
Tortilla, Costa de Marfil) tambidn puede afectar a las ca- 
racterfsticas de los cursos fluviales (Schumm, 1977). La 
miner/a de placeres en el lecho fluvial causa la degrada- 
cidn del (echo y durante tormentas posteriores se puede 
originar un knkkpoinU que se moviliza aguas arriba. Esta 
migracion del knickpaint como consecuencia del dragado 
puede l legar a producir el descalze de los puentes (Downs 
y Gregory, 2004). El ensanchamiento del canal evita en 
parte los problemas de inestabilidad de los marge nes, aso- 
ciados con la profundizacion del canal, especialmente en 
materiales erosionables. Otra practica importante para 
paliar las inundaciones consiste en el encauzamiento 
(Fig. 9.68) que consiste en la eliminacidn de obstaculos, 
fundamentalmente vegetacidn, que dificulta el paso del 
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FIG t 1 BA 9.67 Sedimentaddn 
listorica del rib Colorado 
(Eslados Unidos), en mil lo nes 
de toneladas por ano (Schwarz 
efa/., 1990). 
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F1GL ! RA9.63 Encauzamiento 
de la Ribera de Alcazaba 
(BadajoZj, Esparto). 




F1GURA 9.69 Casas que se piotegeil de las 
inundaciones porelevacion (Dozier y Yanoey, 1993). 
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agua y producer! inundaciones. En ocasiones se lleva a 
cabo la canalizacion de los n'os, como en el caso de los 
rios Pico y Vena, que antes de la canalizacion producfan 
importantes inundaciones en la ciudad de Burgos (Espa- 
na). Un ejemplo mas grandioso es el conoeido como So- 
lucion S ur de Valencia, en la que se ha construido un nuevo 


y ancho cauce para evitar la inundacibn de la ciudad. El 
cauce antiguo se ha sustrafdo al rfo, inoorporandolo al uso 
urbano como parque {Martinez et al., 1987). Uno de los 
mbtodos directos es modificar los cursos meandriformes. 
En el bajo Mississippi se han realizado 16 estrangula- 
mientos entre 1929 y 1942, reduciendo la longitud del rfo 
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FIG UR A 9,70 Casas elevadas 
para protegerse de las 
inundaciones. Mulu, Sazawak, 
Malasia. Foto F. Gutierrez. 


en 240 km y descendieron 2-2,5 m los nivdcs de inunda- 
cion (Smith y Ward, 1998). 

Las ciecidas de los grandes rfos, como el Amazonas, 
se producen todos los ahos y en los nucleos urbanos como 
Manaus se protegen de los aumentos del nivel de las aguas 
con diques paralelos, mientras que las pequehas casas que 
bordean el no se construyen elevadas unos 6 metros con 
lespecto de la epoca de menor caudal, para evitar que el 
agua las inunde (Fig. 9.69), at igual que ocuire en Mala¬ 
sia (Fig. 9.70). 

Aunque las areas urbanas ocupan menos de un 3% de 
la superficie terrestre, el efecto de la urbanizacion sobre 
la hidrologta de las inundaciones y riesgo de inundacidn 
es desproporcionadamente grande. Las superficies urba- 
nizadas son menos permeables que las superficies a las que 
reemplazan. Como resultado, el agua discurre rapidamente 
y sus hidrogramas tienden a tener picos mas pronuncia- 
dos que los anteriores (Leopold, 1968) (Fig. 9.71). 

Es fiindamental tener un buen conocimiento de las oon- 
diciones de las inundaciones para conseguir una mitiga- 
ci6n adecuada. Los proyectos de mitigacion y alerta estan 
incrementando y estan integrados en los sistemas de pla- 
nificacidn y alarma que operan en tiempo real por medio 
de computadoras. Todo ello permite reducir las p^rdidas 
de vida y los danos economicos producidos por las inun¬ 
daciones. Estas situaciones deben comunicarse a la gente 
para que lleve a cabo medidas de proteccion antes de la 
llegada de las inundaciones (Smith y Ward, 1998). 



FIGL RA 9.71 Hidrogramas de inundacidn que refleja la 
expansion de la urbanizacidn (senalada como poicentaje de 
cuenca sin urbanizar) en la parte occidental de la megalopolis 
de Tokio, Japan (Yoshimoto y Suetsugi, 1990). 
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Procesos eolicos 


Los procesos eolicos son los derivados de la actividad del 
viento y dan lugar a erosidn, transporte y sedimentation. Se 
movilizan las partfculas de pequerio tamano, erosionan a di- 
versos tipos de materiales y, finalmente, se depositan en dis- 
tintos ambientes, a veces a grandes distantias de su area de 
procedencia. Estos vientos de los desiertos son capaces 
de ediftcar grandes campos de dunas, como las del Desier- 
to de Rub al Khali (Fig. 10.1), en la Peninsula de Arabia, que 
ocupan una extension de 560.000 km 2 (Allison, 1997). Tam- 
bidn como resultado de la action eolica, se ban depositado 
en China mas de 300 m de loess (Derbyshire, 1983a). Los 
depositos eolicos se estudian en diferenles ramas de las cien- 
cias fisicas, geologicas, biologicas y agronomicas (Pye y 
Tsoar, 1990). Estas investigationes multidistiplinares ban 
suministrado un importante avancc en el conotimiento de la 
actividad eolica y de sus efectos. Respecto a la Geomorfo- 
logia eolica, los estudios se preocupan de la cuantification 
de los procesos, analisis de las formas y estructuras intemas 
de los depositos eolicos y tambitii de los dates que dstos pro- 
pore ionan para comprender los climas del pasado. 

Desde una perapectiva historica, en el siglo xix se con- 
sideraba al viento como un agente de transporte de escasa 
importancia, en comparacion con el agua. A finales de este 
siglo y comienzos del siglo xx se invierten las tendencias y 
se senala, sobre todo por los investigadores alemanes Pas- 
sarge y Walther, que en los desiertos la erosion eolica es la 
mas importante y que los inselbergs y sus llanuras tircun- 
dantes son fruto de esta actividad (Goudie y Wilkinson, 
1977). Los trabajos se dirigieron a la exploration de terri¬ 
tories, junto con la description de sus modelados, y existia 
una escasa preocupation de relacionar las formas con los 


procesos. Fue Bagnold (1941) el que marco un hito en esta 
distiplina, al cuantificar las caracterfsticas del viento y los 
procesos de transporte. A partir de esa dpoca, la fotografTa 
aerea conventional supuso un apoyo importante, pero el 
verdadero impulso se ba llevado a cabo con la investigation 
de imagenes de sattiite en las que se demuestra fehatien- 
temente la action modeladora del viento (Mckee, I979a,b). 
Ast, es posible analizar los sistemas de yardangs, que ocu¬ 
pan hasta 100.000 km 2 (Desierto de Libia, Macizo del Ti- 
besti, Desierto de Lut al Este de Iran, etc.). Los retientes 
estudios de imagenes orbitales de Matte y Venus (Greely e 
Iversen, 1985) ponen de manifiesto la importancia de los 
procesos eolicos en estos planetas. Tambidn ha supuesto un 
esttmulo para la investigation el descubrimiento, en la dd- 
cada de los 70, de hidrocarburos en areniscas eolicas me- 
sozoicas en Europa y Estados Unidos. Todos estos 
conotimientos se ban visto incrementados por las numero- 
sas datationes absolutas, que se han llevado a cabo desde 
1980, a partir de C -14 y tdenicas de luminiscencia. En las 
ddcadas de 1980 y 1990 las investigationes se centraron 
fundamentalmente en los estudios de eampo del flujo del 
viento y de la arena en dunas individuales y, a mediados de 
1990, se analizaron las estructuras turbulentas en el flujo, ya 
que pueden ser importantes para explicar el flujo arenoso 
(Livingstone et al., 2007). Los mdtodos utilizados aparecen 
explicados en Knott y Warren (1981). El incremento de los 
conotimientos se produce por la incorporation de modelos 
numdricos mas complejos basados en la investigacion de la 
dinamica de fluidos con computadoras (CFD) y en los es¬ 
tudios de las imagenes proporcionadas por la metodologfa 
de radar para conocer la estructura interna de las dunas. 


F1GURA 10.1 Gampo de 
dinas. Al Uwa P desierto de Rub 
al Khali (Union de Emiratos 
Aiabes). 
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Thmbidn el viento actua como agente geomorfoldgico dencia que tiene la acumulacion en la gdnesis de los cam- 

en climas frfos. En estos se reconoce el papel de la abra- pos de dunas y varies asim&ricos (Seppala, 2004). 

sidn y de la defladdn como procesos erosivos y la inci- 



Caracteristicas y procedencia de las particulas 
eolicas 


Los materiales transportados por el viento son, en gene¬ 
ral, de composicidn diversa, tales como fragmentos de ro- 
cas y minerales y particulas organicas, como restos de 
conchas. Los tamanos de los materiales movilizados son 
fiindamentalmente los de arena y limo, aunque en oca- 
siones pueden transportarse agregados de arc ilia en pre- 
sencia de sal {Bowler, 1973; Wasson, 1983). El cuarzo es 
el material mas frecuente debido a su abundancia en la su- 
perficie terrestre y a su resistencia a la meteorizacion quf- 
mica (Bagnold, 1941). Tambten se reconocen feldespatos 
y minerales pesados, aunque en me nor porcentaje, y ds- 
tos ademas se alteran paulatinamente. 

Las principales caracteristicas ffsicas relativas a las par- 
tfculas, que influyen en la erodibilidad y capacidad de 
transport® por el viento, son el peso especffico, tamano y 
forma de las partfculas (Watson, 1989a). Estas tienen pe¬ 
sos especificos variables como consecuencia de las dife- 
rencias mineraldgicas. Normalmente, las agrupaciones de 
granos eolicos presentan unas distribuciones de tamano 
bimodales o polimodales, que sehalan la influencia de la 
mineialogfa en la movilidad (Wdlets, 1983). Las acumu- 
laciones arenosas eolicas estan generalmente bien dasifi- 
cadas, aunque existen variaciones significativas tanto en 
d tamano como en la clasificacidn entre distintos desier- 
tos, dentro del mismo erg e incluso en dunas individuates 
(Watson, 1989). La forma de los granos afecta a su movi¬ 
lidad. Asf, las partfculas aplanadas son menos propensas 
a la movilizacion que los granos redondeados (Willets, 
1983). For lo general, las arenas cuarcfferas de las dunas 
desdrticas son de forma subredondeada y en el conjunto 
de la acumulacidn las partfculas de mayor tamano estan 
mas redondeadas que las pequenas. Tambi^n hay que te- 
ner en cuenta la abrasion durante el transporte, que influ- 
ye en el grado de redondez (Krinsley y Wellendorf, 1980). 
Hnalmente las partfculas de los medios edlicos presentan 
un mayor grado de redondez y clasificacion que las ela- 
boradas en ambientes glaciares, fluviales y litorales. 

La procedencia de las partfculas de las acumulaciones 
eolicas de los desiertos es muy variable (Demangeot, 1981; 
Pye y Tsoar, 1990). Pueden proceder del arranque de los 
granos superficial es alterados de una roca, aunque la mayor 
parte del origen de las partfculas derivan de materiales suel- 
tos. Estos se local izan en areas continentales en los fondos 


de nos desdrticos y sus terrazas, superficies de glacis de acu- 
mulacidn y abanioos aluviales, terrazas lacustres y fondos 
de sebkhas o playas. Las play as marinas constituyen una 
importante area fuente y dan lugar a cordones eolicos lito¬ 
rales (Fig. 10.2). Durante las dpocas de descenso paulatino 
de nivel del mar, como consecuencia del desanollo de una 
glaciacidn, vastas superficies submarinas se transforman en 
regiones subadreas, afectadas por la accion eolica. 

Por otra parte, ademas del transporte de partfculas de 
tamano arena, se produce la movilizacidn de limos eoli¬ 
cos, que suelen desplazarse como tormentas de polvo y 
pueden llegar a alcanzar distandas de miles de kildmetros. 



FIGL'RA 10.2 Vista aerea de un conjunto de cordones de 
dunas en la desembocaduia del no Guadalquivir. Parque 
Nadonal de Donana (provincia de Huelva). 
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Movilidad de las partfculas por el viento 


El arranque de las arenas eolicas se (leva a cabo de dife- 
rentes maneras, por proeesos muy complejos. Las partf¬ 
culas sueltas, sometidas a la accidn del viento, estan 
afectadas por fuerzas contrarias, tales como la grave dad, 
friccidn y cohesion (Iversen et at., 1987). El viento au- 
menta su velocidad sobre cualquier protuberancia del 
substrato y este incremento va acompanado por una dis- 
minucion de la presidn, segiin la ecuacion de Bernouilli. 
Por consiguiente, una partfcula suelta puede experimen- 
lar un levantamiento y esta fuerza es mucho mas mani- 
fiesta en el contacto con el substrato, donde la velocidad 
es maxima (Cooke et at., 1993). Por otra parte, el levan- 
lamiento es mucho mas importante en remolinos de pol- 
vo. El arrastre comprende la friccion entre La partfcula y 
el aire, denominado arrastre superficial, que produce ro¬ 
ds dura, y el arrastre de forma, que se manifiesta por la 
diferencia de presion entre los (ados de barlovento y so- 
tavento de la partfcula, que da lugar a rodadura y desliza- 
miento (Livingstone y Warren, 1996). Una vez que los 
granos se levantan comienza el hombardeo del substrato 
y la colisidn entre ellos. Esto (leva consigo el posible arras- 
ire y levantamiento de las partfculas sueltas. 

Sin duda, uno de los valores fundamentales que es 
freciso conocer es la velocidad mfnima del viento re- 
querida para movilizar partfculas de un tamaho determi- 
nado. El arranque es funcion del tamano medio de las 
partfculas y de la velocidad de cizalla del viento. Bag¬ 
nold (1941) analizd esta relacion y obtuvo valores de um- 
brales crfticos de velocidad de cizalla (U*)para distintos 
tamanos de partfculas. Esta relacion viene representada 
en la Fig. 10.3, en la que se puede observar que las par¬ 
tfculas de mayor tamano precisan para movilizarse una 
velocidad mayor. Sin embargo, las partfculas mas pe- 
quenas {<0,06 mm) tambi£n necesitan velocidades mas 
alias para su arrranque. Esto se debe a las fuerzas de co- 
hesidn electrostatica. Los tamanos de arena (0,04-0,40 
mm) son los que mas facilmente se movilizan. A medi- 
da que aumenta el levantamiento y arrastre de la partfcula 



F1GURA 10.3 Relaciones entre u mb rales de velocidad de 
cizalla (U-), tamano de las partfculas y umbral de fluids y de 
mpacto (Bagnold, 1941). 


existe un valor crftico de velocidad de cizalla del viento 
en el que la partfcula inicia su movimiento. Este es el 
umbral de flu id o (o estatico). Una vez que se produce 
d arranque, el bombardeo sobre los granos minerales 
disminuye la energfa requerida para mantener las partf¬ 
culas en movimiento. Este es el umbral de impacto (o 
dinamico), en el que se requieren menores velocidades 
para mover un grano estacionario por empuje de fluido 
ycorresponde aproximadamente al 80% del umbral es¬ 
tatico (Anderson y Haff, 1988). Estas curvas se ajustan 
adecuadamente para superficies planas, homogeneas, se- 
cas y con clastos sueltos (Williams et at., 1994), pero es- 
tos umbrales de movimiento estan tambidn afectados por 
las variaciones en los tipos de sedimentos, oostras su- 
perficiales, inclinacion de la superficie, humedad y ru- 
gosidad (Wiggs, 1997). 



Tipos de transporte eolico 


Una vez que las partfculas superan su umbral se movili¬ 
zan de cuatro formas distintas: rodadura o traslacidn 
{creep), reptacion, saltacion y suspensidn (Fig. 10.4). 


Estos tipos de transporte dependen fundamentalmen- 
te del tamano del grano de las partfculas disponibles 
(Bagnold, 1941). Los Ifmites entre las distintas formas 
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F1GURA10.4 Tiposde 
transports eolico, Se indican Ics 
ranges de tamano de las 
partfculas para las distintas 
formas de transports (Pye p 1987). 


no son netos y la transicion de una a otra no es muy 
dara. 

La rodadura (creep) supone la traslacion o el giro de 
partfculas gruesas (0,5-2 mm) sobre la superficie, debido 
al empuje del viento y al impacto de los granos por salta- 
ci6n. La rodadura puede producirse momentos antes de 
que la partfcula se movilice por saltation (Nickling, 1986). 
La cantidad que se mueve por este mecanismo es diffcil 
de calcular, ya que es muy complicado diferenciar la ro- 
daduia de la reptacidn. No obstante, se estima que la ro¬ 
dadura constituye la cuarta parte de la movilizacion de la 
caiga de fondo. 

Recientemente se ha diferenciado una forma de tran¬ 
sicion entre la rodadura y la saltacion. Se denomina rep- 
tacion y consiste en pequenos saltos de partfculas 
movilizadas por el impacto de granos de gran energfa (An¬ 
derson y Half, 1988). Como consecuencia del impacto 
pueden perder el 40% de su velocidad, que se transmite 
en la movilizacidn de otros granos del lecho. Los granos 


de reptacidn difieren de los de creep, en que pasan conti- 
nuamente de la reptacion a la saltacidn. 

La saltacion (Fig. 10.5) consiste en el levantamiento 
de una partfcula, que recone una distancia en trayectoria 
balfstica (Bagnold, 1941) y cae impactando en la superfi¬ 
cie. La energfa de este impacto se emplea en el levanta¬ 
miento de otros granos. Por consiguiente, la saltacion es 
un mecanismo de transporte muy importante en el que se 
produce un sistema en eascada (Nickling, 1988). Los an- 
gulos de levantamiento fluctuan entre 30° y 50° y las ve- 
locidades son mayores cara al viento. La mayorta de las 
partfculas, segiin los distintos modelos y experimentos, 
destienden con angulos entre 10° y 15 “(Anderson, 1989). 
Las longitudes de los saltos son de 12 a 15 veces su altu- 
ra (Livingstone y Warren, 1996) y las partfculas mas pe- 
quenas se expulsan a mayor velocidad, alcanzan mayores 
alturas y, por consiguiente, las longitudes de los saltos son 
mayores (Anderson y Bunas, 1993). La altura de los sal¬ 
tos puede llegar a 3 m, aunque la media es de 0,2 m (Pye 



FlGliRA 10.5 Granos de 
arena movilizados por saltacibn. 
Al Uwa, desierto de Rub a I Khali 
(Unidn do EmiiatosAfabes). 
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y Tsoar, 1990). Bagnold (1941) reconocio que los saltos 
son mayores sobre una superficie con cantos o rocosa que 
sobre un (echo de arenas sueitas (Fig. 10.6). 

La saltacidn pura ticne lugar cuando la veloddad ver¬ 
tical turbulenta no tiene efecto significative sobre las tra- 
yectorias de las partfculas. Entre la sallacion pura y la 
suspension pura la trayeetoria de las partfculas se modifi- 
ca debido a la velocidad de asentamiento y a la inercia. 
Esta modalidad ha si do denominada <saltacion modifi- 
cada» (Fig. 10.7) (Nalpanis, 1985). Esto indica que no hay 
una transition neta entre saltacidn y suspensidn. 

Las partfculas mas pequenas (<0,06 mm) se transpor- 
tan por suspensidn con un movimiento turbulento del aire 
(Fig. 10.4), que puede mantenera este sedimento fino du- 



i 

i 

i 

i 



Superficie con cantos 


FIG UR A 10.6 Representation esquematica de las 
tayectorias de saltacidn sobre (a) arena suelta y (b) superficie 
con cantos (Bagnold, 1941). 


rante muchos dfas a considerables alturas y depositarse fi- 
nalmente como polvo o loess. Este constituye un deposi- 
to por lo general entre 30 y 60 mm, que oeupa grandes 
extensiones en algunas zonas y que puede reconer dis- 
tancias superiores a los 300 km. Dentro de las formas de 
transporte por suspension se distingue entre los granos sus- 
pendidos que peimanecen durante grandes periodos de 
tiempo (suspensidn lejana) y aquellos que caen rapida- 
mente a la superficie (suspensidn cere ana o proxima) 
(Tsoar y Pye, 1987) (Figs. 10.4 y 10.7). 



U,(em sr 1 ) 

FICL'RA 10.7 Ftelaeiones entre di^metro del giano, 
velocidad de dzalla y tipo de transporte de sedimento. U f es la 
velocidad de cafda de fa paitfcijla (Tsoar y Pye, 1937). 



Ripples 


Son las acumulaciones edlicas mas pequenas (Fig 10.8) y 
oonstituyen la respuesta initial de las superficies aienosas 
al transporte por el viento. Aunque se trata de formas de- 


posicionales se analizaran en este apartado, ya que estan 
fntimamente relacionadas con los tipos de transporte an- 
teriormente descritos. Los ripples se orientan perpendicu- 
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larmente a la direccion de transporte del viento, aunque 
sobre laderas su flujo es oblicuo al estar afectados por la 
gravedad. La mayoria de ellos tienen una vida effmera y 
se mueven mucho mas rapidamente que las dunas (Li¬ 
vingstone y Wairen, 1996). Por lo general, los ripples son 
asi mctricos en scccion transversal. El lado de barlovento 
es convexo con angulos de 8°-10° y la parte de sotavento 
se inclina entre 20° y 30° (Sharp, 1963). Algunos ripples 
tienen una cresta aguda, mientras que otros la presentan 
iedondeada. Las longitudes de onda varfanentre imos po- 
oos centfmetros y decenas de metros y las alturas fluctd- 
an entre 1 cm y unos 30 cms. La longitud de onda y la 
altura son funcion del tamaiio de la particula; los ripples 
de arena gruesa presentan un mayor espaciado que los de 
arena fina (Seppala y Lindd, 1978). 

Los mega ripples son formas Uamativas, cuya longitud 
de onda se encuentra entre 1 m y 25 m. Se originan por 
fuertes vientos y estan constituidos por arena gruesa. Su 
forma en section suele ser generalmente mas simdtrica que 
la de los ripples mas pequenos y presenta un mayor oon- 
traste en el tamaho de grano entre la cresta y el surco. Para 
Bagnold (1941) se necesitan siglos para su formatidn, 
mientras que Sharp (1963) estima que se pueden generar 
en pocas horas con tormentas de viento. Por otra parte, los 
chiflones son bandas onduladas de arena gruesa y fina, con 
longitudes de 100-150 m y anchuras de 1-1,5 m (Simons 
y Eriksen, 1953). Se forman cuando las arenas gruesas se 
canal izan entre obstaculos, tales oomo arbustos. 

Se han elaborado diversos modelos para explicar la for¬ 
mation de los ripples. El primero fue el de Bagnold 
(1941), en el que se establece una correspondence entre 
la longitud de onda de los ripples, observada en tiineles ex- 
perimentales, y la longitud de las trayectorias de la arena 
por saltacion. Las irregularidades de una primera superfi- 
de acttian como micleos erosivos y de sedimentacidn. El 


lado de barlovento es ametrallado por particulas en salta¬ 
tion, que al colisionar transfieren energfa, con lo que se 
movilizan nuevos granos y asi sucesivamente. Las tra¬ 
yectorias tienen la misma longitud que los ripples cuando 
permanecen constantes el tamaiio de la arena y la veloci- 
dad del viento. Esta hipotesis resulta muy atractiva, ya que 
explica numerosas caracterfsticas y variables ligadas a la 
formation de los ripples. Sharp (1963) estima que las par¬ 
ticula s en los ripples se mueven fundamentalmente por 
reptaci6n. Las irregularidades del lecho y las interactio- 
nes entre los granos en movimiento produce n elevaciones 
locales sobre la superficie, dando lugar a unos ripples in- 
cipientes de pequena longitud de onda y baja altura. Pos- 
teriormente crcccn hacia formas mayores- El tercer 
modelo, propuesto por Anderson (1987), lo desarrollo a 
partir de datos experimentales y simulaciones numdricas. 
Diferencia entre reptaciones de bajo impacto de energia y 
saltaciones de larga trayectoria y gran energfa de impac¬ 
to. Reconoce distintas trayectorias de saltacion, algunas 
superiores a la longitud de onda de los ripples. Esto con- 
tradice el modelo de Bagnold, ya que el impacto produ- 
cido por la saltacion no contribuye directamente a la 
formacidn de los ripples. Para Anderson, son los procesos 
de reptacidn los dominantes. A medida que las longitudes 
de reptacion aumentan con el esfuerzo de cizalla del vien¬ 
to, se incrementa la longitud de onda del ripple. Esto esta 
de acuerdo con los datos suministrados en tuneles expe¬ 
rimentales (Seppala y Lind<£, 1978). 

Como conclusion podemos indicar que los ripples ed- 
licos estan intimamente asociados con la saltacidn de la 
arena, aunque nuevos modelos sugieren que la reptacidn 
es la que produce las condiciones iniciales de formacion 
del ripple, que evoluciona rapidamente por el impacto por 
saltacion y, por lo tanto, por los granos en reptacidn (Lan¬ 
caster, 1995). 
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Erosion eolica y formas resultantes 


Cuando las partfculas se levantan de la superficie por el 
viento e impactan sobre las rocas, a velocidades itnpor- 
tantes, producen modelados de erosion eolica. Esta se 
origins mas ampliamente en areas de escasa o nula vege- 
lacion y alcanza su mayor desarrollo en las zonas aridas, 
aunque tambidn se manifiesta en medios periglaciares y 
ambientes de playas marinas. 

El viento erosiona por deflacion, que es el resultado de 
movilizacidn y transporte del material snelto superficial. 
Las velocidades medias estan alrededor de l mm/ano {Co¬ 
oke et al., 1993). La abrasion consiste en el desgaste me- 
canico de material coherente. Los impactos de los granos 
producen la fracturacion superficial de las rocas hasta que 
la superficie se estabiliza al cesar la fracturadon, lo que in- 
dica que la veloeidad de abrasion alcanza un maximo y des¬ 
puds decae. La mayoria de los investigadores estiman que 
la abrasion solo se produce por los granos de arena, aun¬ 
que otros creen que tambidn el polvo eolico produce abra¬ 
sion, aunque en menor grado {Greely & Iversen, 1985). Las 
velocidades de abrasion son muy variables, del orden de 
unos milfmetros al ano, y dependen del tipo de roca, velo¬ 
cidad del viento y cantidad de granos suministrados. La al- 
tura donde se produce la maxima abrasidn fluctua ente 0, l 
y 0,4 m. Estas cifras han sido obtenidas en observaciones 
de campo despuds de grandes tormentas (Sakamoto-Ar¬ 
nold, 1981) y en modelos teorioos (Anderson, 1986). 

10.6.1 Ventifactos 

Son cantos que presentan superficies suavizadas, pulidas 
y afacetadas por el impacto de particulas transportadas por 
el viento (Fig. 10.9). Tambien van acompanados por pe- 
quenas oquedades (pits), acanaladuras (flutes), surcos 
(grooves) y formas helicoidales desarrolladas tanto sobre 
bloques como enafloramientos rocosos. Estas micromar- 
fologfas se encuentran en rocas que no se desintegran ra- 
fidamente por meteorizacion. 

Las facetas se orientan perpendicularmente a la di- 
reccion del viento. El mimero de facetas es muy variable 
y se han llegado a contar hasta 20 (Higgins, 1956). No obs¬ 
tante, lo mas frecuente es la aparicion de dos o tres face- 
las, que interseccionanen aristas. Se utilizan los tdrminos 
alemanes de einkanter, zweikanter y dreikanter para in¬ 
dicar que tienen una, dos o tres facetas, respectivamente. 
Las oquedades (pits) son pequehas depresiones cerradas, 
que puede n producirse por la accion del viento sobre una 
roca inhomogdnea o sobre entrantes preexistentes. Se in- 
dinan de 55° a 90° con respecto a la direccion del viento 
y, por consiguiente, indican el lado de barlovento. Si dis- 



FICL'RA 10.9 Ventifactos. Deposifos de terrazas del sector 
central de la Depresidn del Duero. 


minuye considcrablcmcntc el angulo nos encontramos con 
el transito a acanaladuras edlicas (flutes) (Sharp, 1949)- 
Estas tienen forma de cuchara en plants, con unos finales 
ciegos y seociones en U. En general, estan abiertos hacia 
barlovento. Sus longitudes, anchuras y alturas varfan con- 
siderablemente, entre tamanos milimdtricos y centimd- 
tricos (Cooke et al., 1993). Se forman en superficies 
horizontales o de escasa pendiente, en rocas muy variadas, 
y sin influencia de su estructura (Breed et al., 1989; Laity, 
1994). Los surcos edlicos (grooves) estan abiertos a am- 
bos lados y son mas largos que las acanaladuras. Reflejan 
como los anteriores la direccion del viento dominante en 
un area. A veces, la composicidn de la roca no es homo- 
g6nea y, por lo tanto, el viento erosiona mas intensamen- 
te la parte de menor resistencia. A estos modelados 
generados por esta inhomogeneidad se les denomina mi- 
croformas grabadas (etching). Por ultimo, otros micro- 
modelados acompanantcs son las formas helicoidales, 
desarrolladas en calizas cristalinas en el Desierto de Mo¬ 
jave (California). Son surcos poco profundos y de morfo- 
logfa espiral con respecto al viento. Fluctdan de varios 
milfmetros a algunos centfmetros de anchura y profundi- 
dad. Se encuentran en zonas donde las velocidades del 
viento son muy alias (Laity, 1995). 

El origen de los ventifactos ha sido estudiado tanto en 
investigaciones de campo (Sharp, 1964, 1980), como de 
laboratorio (Kuenen, 1960; Whitney y Dietrich, 1973; 
Whitney y Splettstoessar, 1982) para diferentes tamanos 
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de parti'cuias. Son el resultado del impacto de parti'culas 
en saltacion y suspension, aunqne la arena juega un papel 
mas importante en su corrfiguraddn (Laity, 1994). No obs¬ 
tante, los ventifactos raramente se encuentran en campos 
de dunas o cerca de los mismos, pero son frecuentes en 
pavimentos des&licos con poca arena. 

Las primeras interpretaciones senalaban que las face- 
tas eran formas heredadas o al menos condicionaban la 
abrasion posterior de las mismas (Higgins, 1956; Kuenen, 
I960). Otra explication establece que su origen esta en re- 
lac ion con la presencia de vientos de diferentes direccio- 
nes que impactan sobre la roca (Kuenen, 1960). Esta 
hipotesis puede explicar algunos ventifactos, pero con fre- 
cuencia en las zonas de montana los vientos soplan fun¬ 
damental mente en una direccion (Sharp, 1949). Una teorfa 
bastante aceptada se basa en la rotation de los cantos al- 
rededor de un eje vertical, a la que puede unirse el vuel- 
co por socavacion debido a la deflation. Tambidn el vuelco 
puede deberse a hinchamiento y contraction de arcillas y 
a la actividad de algunos animales (Livingstone y Warren, 
19%). Esto explica que cuanto mas pequeno son los ven¬ 
tifactos mayor es el ndmero de facetas que presentan y vi- 
oeversa. Ademas el vuelco justifrea que existan ventifactos 
con afacetamiento arriba y a ha jo de los mismos. Algunos 
investigadores han sehalado que el pulido, oquedades, aca- 
naladuras, surcos y formas heliooidales se han debido for- 
mar por erosion de polvo eolico por vorticidad (rotacidn 
del viento alrededor de un eje), bastante mas que por im- 
pacto de la arena (Maxson, 1940; Higgins, 1956). Estas 
micromorfologfas se reproducen en experimentos con tfi- 
neles de viento (Dietrich, 1977; Whitney, 1979). En cual- 
quier caso, la mayoria de las formas relacionadas con los 
ventifactos se explican por impacto de arena, a la que se 
une la erosion del polvo eolico (Breed et al, 1989,1997). 

La direccion del viento puede obtenerse a partir de los 
ventifactos y formas asotiadas y, por oonsiguiente, los 
ventifactos fosiles proporcionan un buen registro de la 
circulation de los vientos para ^pocas prettiitas. Si ade- 



FJGURA 10.10 Esq Lie ma de la situacion general de las 
agrupaciones de yardangs existentes an al area de Borkau, 
Macizo dal Tibesti (Republics del Chad). 1. Escarps qua 
sepaia la depreaidn da una superficie superior 2. Zona 
tacuatre, a veces subactual, 3. Pequenos yardangs da la 
deprasidn. 4. Escarpe hacia la supaificia inferior. 5. Yaidangs 
de boide de plataforma. 6. Crestas y corredores areniscosos 
(Mainguet, 1t72). 

mas se datan mediante la tdcuica de barniz desdrtico 
{Dorn, 1995), podemos conocer las condidones paleo- 
ambientales y el grado de actividad eolica. 

10.6.2 Yardangs 

El tdrmino yardang proccde del borde oriental del Desierto 
de Taklimakan (China) (Hedin, 1903). Su forma parece la 
del casco de un banco invertido (Fig. 10.10), aunque en mu- 
chos casos los yardangs son de techo piano y carecen de 
quilla. La cara que da al viento es roma, mientras que el 
lado de sotavento se estrecha y pierde altura. Los yardangs 
presentan formas muy variadas (Fig. 10.11). Halimov y Fe- 



FIGL RA 10.11 Yardangs en 
forma da quilla desarroilados an 
depbsifos de yasoa y calizas 
miocano$. Al fondo> la laguna da 
La Playa, plataforma da Bujaraloz 
exhumada y sedimentos 
miocenos superpuestos en la 
Siena da Santa Quiteria. 
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zer (1989) describen en la Depresion de Qaidara (China) 
ocho tipos de yardangs en funcion de su morfologfa y pro- 
ponen una sucesion temporal en la genesis de estas formas. 
La relacion longitud /anchura varia cm re 3:1 y 10:1 
(McCauley et at., 1977). Los yardangs suelen presentarse 
agrupados y sus ejes mayores son paralelos a la direction 
de los vientos de mayor intensidad. Se encuentran en todos 
los grandes desiertos del mundo, excepto en el de Austra¬ 
lia (Goudie, 2007). Tambidn se han reconocido en Marie 
(Greeley e Iveraen, 1985). Algunos investigadores (Cooke 
et at., 1993) diferencian los yardangs en funtidn de su ta- 
mano: microyardangs (1 m) (Fig. 10.12), mesoyardangs 
(10-100 m) y megayardangs (1km). Pareoe mas dtil la di- 
ferenciacion de Livingstone y Warren (1996) entre formas 
que no superan los 100 m de longitud, a las que denomi- 
nan yardangs, y las de mayor tamano que constituyen las 
crest as (Mabbutt, 1977; Laity, 1994) o megayardangs (Fig. 
10.13). Los perfiles transversales a los megayardangs pre- 
sentan una forma en U, en la que el fondo constitute el co- 
rredor. Estos suelen estar cubiertos de arena, de pavimentos 
y, en ocasiones, de barjanes, paralelos a las crestas. Alcan- 
zan un gran desanollo en las partes meridionales del Ma- 
dzo del Tibesti (Sahara centroriental), en la que las crestas 
llegan a alcanzar 200 m de altura, menos de 4 km de largo 
y un espaciado entre 0,5 y 2 km, ocupando un area supe¬ 
rior a los 600.000 km 2 (Hagedorn, 1968; Mainguet, 1968, 
1972). Agrupaciones muy extensas se encuentran tambi6n 
en los desiertos hiperaridos de Egipto, Iran, Perd y Sur de 
los Andes. Los yardangs se esculpen sobre todo en mate- 
riales blandos, como arenas eolicas y depositos fluviales y 
lacustres cenozoicos, aunque muchas de las crestas del Sa¬ 
hara se elaboran sobre areniscas cambricas. En general, pue- 
den desarrollarse en una amplia variedad de litologCas, desde 
sedimentos semiconsolidados a granites u otras rocas mas 
resistentes (Goudie, 1989b). Ademas la direccion, buza- 
miento y fracturacion de las rocas afectan a la forma y de- 
sarrollo de los yardangs. Tambien se reconocen yardangs 
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elaborados sobre yesos y calizas continentales miocenos en 
el sector central de la Depresion del Ebro (Espana), en un 
ambiente tlpicamente semiarido. Los yardangs se local izan 
a sotavento de grandes playas (Fig. 10.14) y tienen una di¬ 
reccion N12ZE coincidente con el viento prevalente (cier- 
zo). Tambien se desarrollan en depositos lacustres no 
consolidados (Gutidirez et at., 2002, Desir et at., 2007). 

Los yardangs se produoen posiblemente por procesos de 
abrasion y deflacion (McCauley et at., 1979; Ward y Gre- 
ely, 1984), con ligeras modificaciones por erosion hidrica 
(Laity, 1994, Goudie, 1999). La abrasion oontribuye al pu- 
lido y a la socavacion basal en los (rentes y los flancos, que 



FIG DR A 10.13 Areniscas labradas per el viento, dando 
tugar a una morfblogia de crestas y corredores. Zonas bajas 
de Borkou, surdel Macizodel Tibesti (Republica del Chad) 
(Hagedom, 1968). 
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FIG UR A 10.14 Mapa geomorfologico de los sistemas playa-yardang, unos 5 km. al Sur de Bujaraloz (provincia de Zaragoza); 

(I) plataforma estructural; (2) escarpes: (3) boide de las depresiones; (4)yardangs; (5) depdsitos de ladera; (6) corredores y valles 
de fondo piano; (?) abanlcos aluviales y barrancas; (6) terraza lacustre T 3 ; (9) terraza lacustre 7 ?a ; (10) terraza lac List re 7^,; 

(II) terraza lacustre 7,; (12) fondo de playa; (13) dollnas en cubetas (Gutierrez et el., 2002). 


pucdc alcanzar hasta un altura de uno a dos metros (Gro- 
lier et al., 1980). La deflacidn es importante en el desarro- 
Uo de los yardangs constituidos por litologtas poco 
consolidates. Al igual que en los ventifactos, se ha indica- 
do que es un proceso importante la vorticidad de partfculas 
de polvo en su modelado (Whitney, 1978, 1983 y 1985) 
(Fig. 10.15). Machos de los yardangs han sufrido previa - 
mente una erosion fluvial (Embabi, 1999, Ritley y Odon- 
tuya, 2004) y se alargan mas fadlmente cuando la red es 
paralela a los vientos prevalentes. Parecen existir interva- 
los de tiempo con actividad fluvial y lacustre y otros con 
predominio de la aocion eolica, en los que se producen re- 
llenos y exportaciones en los corredores (Mainguet, 1972). 
Finalmente, los experimentos en ttineles de viento (McCau¬ 
ley et al., 1979; Ward y Greeley, 1984), realizados con se- 
dimentos sintdticos, senalan que se reconocen flujos 
principales positivos y otros secundarios negatives de re- 
tomo alrededor de los flancos. Conduyen que la abrasidn 
y la deflacion son los procesos fundamentales en la forma- 
cion de los yardangs (Fig. 10.15) (Whitney, 1983). 


10.6.3 Cuencas de deflacion 

En el origen de las depresiones cerradas (Capi'tulo 17) 
se analizan algunos de los rasgos fundamentales de las de- 
nominadas cuencas erosivas. En este apartado profundiza- 
remos en algunos aspectos relacionados fundamental mentc 
con sus caracterfsticas geom&ricas, distribucion y origen. 

Las cuencas de defladon son depresiones cerradas, que 
Uegan a alcanzar el 1 2% de grandes superficies (Cooke et 
al., 1993). Tienen generalmente formas redondeadas, eli'p- 
ticas o arrinonadas y sus bordes son redondeados. Son mas 
abundantes en las zonas semiaridas del mundo y alcanzan 
un gran desarrollo en Africa central y meridional, centro 
de Estados Unidos, las Pampas y el Pantanal de Suram6- 
rica, Australia meridional y occidental, Manchuria y Si¬ 
beria occidental (Goudie, 1991, 1999; Goudie y Wells, 
1995). Los tamanos varfan considerablemente y las su¬ 
perficies de las cuencas del suroeste de Australia estan 
comprendidas entre 0,004 y 100 km 2 , con un tamano me¬ 
dio de 0,05 km 2 (Killigrew y Gilkes, 1974), mientras en 
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flGURA 10,15 Sstemas da 
lineas da flujo deducidas da un 
^ardang da pequefjo tamano an 
Black Hial, suroeste dal da^iarto 
fiperarido da Egipto (Whitney, 
1983). 
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Africa del Sur fluctdan entre 0,05 y 30 km 2 , con una me¬ 
dia de 0,2 km 2 {Goudie y Thomas, 1985). Estos autores 
calculan densidades de 100 cuencas por 100 km 2 . 

Las cuencas de deflacion se desarrollan preferente- 
mente en sedimentos pobremente consolidados. Algunas 
litologfas, como las areniscas en Africa del Sur, son las 
mas adecuadas para la generacion de estas depresiones ce- 
rradas. Algunas rocas se desintegran rapidamente ante la 
meteorizacion salina, tales como algunas argilitas que tie- 
nen un elevado contenido salino, lo que facilita la defla- 
cion (Desir et at., 2003; Gutidrrez et ah, 2005). La 
presencia de ardllas hinchables true consigo que en dpo- 
cas de secado, el regolito arcilloso se rompa profunda- 
mente y el material resultante de la desintegracidn se 
exporte facilmente por el viento (Price, 1963). 

Durante el Plcistoceno superior la desecacion de los 
grandes lagos pluviales del Oeste de los Estados Unidos 
desencadeno una intensa deflacion que produjo la exca- 
vacion del fondo, la movilizacion de campos de dunas y 
la generacion de lunetas {Goudie y Wells, 1995). Efectos 
parccidos se reconocen en otros continentes. 

Los sistemas de drenaje antiguos desarrollados en ex- 
tens as areas de bajo relieve son lugares idoneos para la ge¬ 
neracion de cuencas de deflacion. La excavacidn por 
deflacion de partes de los cursos de agua desconecta la red 
al generar cuencas de deflacion, aunque se reconoce el tra- 
zado de los paleocanales (Bowler, 1986). Tambidn las du- 
ras pueden bloquear los canales, originando finalmente 
cuencas de deflacion. 

En desiertos de arena se encuentran grandes extensio- 
nes de cuencas de deflacidn interdunares. Se forman como 
consecuencia del desarrollo de campos de cordones de du¬ 
nas, derivados de dunas parabolicas. El desarrollo de es¬ 
tas dunas implica la formation de cuencas de deflacidn de 
forma elfprica (Lancaster, 1978). 

Tatnbi&i en areas litorales, de ambientes mas htimedos, 
se reoonocen extensos campos de cuencas de deflacidn. En 
Carolina Bays, entre Maryland y el norte de Florida, cu- 
hren una franja paralela a la costa de unos 1.100 km y se 
reconocen alrededor de 500.000 cuencas (Prouty, 1952). Se 


originan durante la glaciacion Wisconsin como depresio¬ 
nes elfpticas de gigantes dunas parabolicas, formadas por 
vientos del noreste, a travds de las superficies arenosas de 
la llanura costera, cuando el nivel fredtico estaba bajo. Al 
ascender dicho nivel las depresiones se estabilizaron. Con 
posterioridad, en dpocas mas secas, se originaron numero- 
sas lunecillas (Price, 1968; Goudie y Wells, 1995). 

En los margenes de sotavento de las cuencas de defla¬ 
cion se desarrollan frecuentemente dunas areno-arcillosas 
en forma de media luna denominadas lunette (luneta). 
Suelen alcanzar alturas comprendidas entre 10 y 50 m, 
aunque en la Sebkha Kelbia, en el centro de T(Inez, su ma¬ 
xima altura es de 165 m, con 17 km de longitud y 9 km 
de anchura, siendo la luneta mis alta del mundo. La su- 
perficie de estas dunas suele estar colonizada por vegeta- 
cion, lo que facilita la acrecidn. Las partfculas del fondo 
de la cuenca de deflacion se fragmentan en micropoliedros 
por desecacion y se movilizan por vientos de velocidades 
superiores a 3 m/seg, capaces de transportar estas parti - 
culas, depositandose en el borde de la depresion cerrada 
(Perthuisot y Jauzein, 1975). La presencia de sal, que im- 
pide el desarrollo de vegetacion en el fondo de la depre- 
sion, produce la a^egacion de las partfculas arcillosas que 
posteriormente seran exportadas. Los pellets de arcilla y 
sal que forman la luneta se lixivian por las precipitacio- 
nes y la sal vuelve parcialmente al fondo de la sebkha; de 
este modo se establece un ciclo para la sal (THcart, 1969). 

A veces en el area de sotavento se localizan varias lu¬ 
netas (Fig. 10.16). La duna mas externa tiene un conteni¬ 
do en cuarzo mucho mayor y en las internas se incrementa 
el contenido en arcilla, llegando a ser dunas arcillosas (Bo¬ 
wler, 1973,1986). Se interpreta como que la duna mas ex¬ 
terna se produce por deflacion de depositos fluviales. Por 
el contrario, las lunecillas mas internas se desarrollan por 
deflacidn, a partir de depositos de playa que se acumula- 
ron posteriormente, despuds de la fase de deflacion inicial 
(Goudie y Wfells, 1995) (Fig. 10.17). 

Las grandes cuencas de deflacion (Fig. 17.52), como la 
Depresidn de Qattara, suelen tener un origen poligdnioo, 
aunque la deflacion juegue el papel fundamental. Albritton 
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FIG URA 10.16 Conjunto da cuertcas de deflacion y 
lunecillas con dunas que les nodean. Noroeste de New South 
Wales, surests de Australia (Bowler y McGee, 1978). 


et al. t (1990) seriala que esta depresion se origina como un 
valle fluvial, que posteriormente se desmembro por proce- 
sos karsticos durante el Miooeno superior y mas tarde pro- 



FIGURA 10.17 Modelo de desarrallo de lunecillas por 
deflacion de depositos fluviales, mantos de arena eolicos y 
depositos de playa (Goudie y Wells, 1995). 


fundi z6 por deflacidn, ademas de modificarse en ocasiones 
pormovimientos de masa y procesos fluviales. A todo ello 
hay que aliadir el papel de la meteorizarion salina al pre- 
paxarel material para la deflation posterior. Hay que tener 
iambicn en cuenta el papel que juegan las oscilaciones cli- 
maricas cuaternarias en la modification de los procesos ge- 
omorfologicos y, por oonsiguiente, en su genesis. De todo 
ello se deduce que las grandes cuencas de deflation tienen 
una laiga y compleja historia. En las cuencas de deflacion 
mas pequenas domina la deflation, aunque tambidn se re- 
conocen, como ya se ha indicado, otros procesos. 



Acumulaciones eolicas 


Las acumulaciones eolicas resultan de la sedimentation de 
partfculas transportadas por el viento, que dan origen a de¬ 
positos de arena y polvo. Comenzaremos por el estudio de 
las arenas eolicas, analizando su distribution, procesos y 
tipos de acumulaciones. 


Las dunas son, sin duda, las formas mas llamativas 
dentro de los desiertos (Fig. 10.18). Su investigation ha 
sufrido unfuerte empuje, enestas dos tiltimas d&adas, a 
partir del estudio de imageries de satdlite. Las arenas e<5- 
licas cubren aproximadamente el 5% de la superficie te- 
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F1GURA 10.18 Campo de 
dinas en Jaisalmer Desierto del 
Thar (India). 


mM 


ircstrc {Thomas, 1997b) y un 20% de las zonas aridas del 
mundo estin constituidas por estas acumulaciones areno- 
sas. Las propordones de esta cubierta varfan segfin los dis- 
tintos desiertos, desde menos del 1% en Norte y 
Suramcrica (Lancaster, 1995) hasta un 50% en Australia 
(Mabbutt, 1977). EL t^rmino erg o mar de arena com- 
prende una gran superficie cubierta de arena, que cubre 
como mfnimo un area de 125 km 2 (Fryberger y Ahlbrandt, 
1979; Thomas, 1997c). Al erg se le denomina koum en 
Asia Central y nufttd en Arabia. 

La distribucion global de los grandes ergs se encuen- 
Ira en la Fig. 10.19, en la que se diferendan mares de are¬ 
na activos y ergs marginales estabilizados por colon!zacidn 
vegetal. La mayoria de los ergs son activos en torno a los 
150 mm de precipitacion media anual (Wilson, 1973). En 
el hemisferio norte se concentran la mayor parte de los ma¬ 


res de arena. Wilson (1973) diferencia 58 ergs con areas 
superiores a 12.000 km 2 en Los distintos desiertos del mun¬ 
do; en el Desierto del Sahara esta el mayor mimero de 
ergs, de los que el mas grande es el Erg Chech, al sur 
de Argelia, con 312.000 km 2 . El Erg de Rub al Khali (Fig. 
10.20), que ocupa una tercera parte de la Peninsula de Ara¬ 
bia, tiene un area de 560.000 km 2 y el Desierto Great 
Sandy-Gibson, al oeste de Australia, cubre una superficie 
de 630.000 km 2 . 

En algunas areas surge un problema en la distindon en- 
tre dunas litorales y des6rticas, que es diffdl de resolver. 
Ejemplos que contemplan esta problematica los podemos 
encontrar en las zonas costeras de Namibia (Lancaster, 
1982; Lancaster y Ollier, 1983), Peru (Finkel, 1959) y 
Oman (Goudie et al ., 1987). En algunas zonas las dunas 
continentales encuentran su suministro de arena en las re- 


FIGURA 10.19 Distribucion 
t(obal de los depOaitos edlicos. 
(Thomas, 199?). 
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giones costeras, mientras que en otras areas los ergs han 
progradado hacia el mar (Pye y Tsoar, 1990). 

En los ergs se observa una diferendacidn jerarquica 
(Wilson, 1972; Lancaster, 1994) en la que pueden distin- 
guirse ties drdenes con diferentes espadados: a) ripples 
eolicos (0,1-1 m), b) dunas individuates simples (50-500 
m) y c) dunas compuestas y eomptejas {>500 m). Cada 
demento de la jerarquia responds a la dinamica del rdgi- 
men de vientos de la region. 


F1GURA 10.20 Formas 
barjanoides en el ertj meridional 
de Rub al Khali (Unidn de 
Emirates Ara be s). 

Otros grandes cuerpos de arenas eolicas no tienen for¬ 
ma de dunas y se les denomina mantes de arena {sand 
sheets). Pueden alcanzar un area desde unos pocos km 2 
hasta unos 100.000 km 2 en el Sahara oriental (Breed et al., 
1987). Su desarrollo esta controlado por 1a vegetacion, ta- 
mano del grano, niveles freaticos superficiales, inunda- 
ciones estacionales y costras superficiales (Kocurek y 
Nielson, 1986). 


10.8 


Factores que afectan al desarrollo de los ergs 


Para la fomiacion de los ergs se necesitan ties requisitos: 
a) grandes suministros de arena, b) condiciones climati- 
cas y topograficas adecuadas y c) suficiente energfa del 
viento (Pye y Tsoar, 1990). 

El 90% de las partfculas de los ergs activos son de ta- 
mano arena, ya que los limos se transportan por lo gene¬ 
ral lejos de los desiertos y las arcillas solo se movilizan 
eolicamente como pellets. La mayorfa de la arena deriva 
de depdsitos fluviales, litorales y laeustres. En el Desier- 
to de Namib (Lancaster y Ollier, 1983) y en el del Sinai 
las dunas se han originado a partir del transporte eolico so- 
bre ambientes fluviales y litorales. Las arenas pueden mo- 
vilizarse a lo largo de trayectorias determinadas y recorren 
enoones distancias hasta las zonas distales de los ergs 
(Wilson, 1973). Las maximas velocidades se han obteni- 
do en mantos de arena en Mauritania, donde fluctdan en- 
tre 62,5 y 162,5 tn 3 /m de anchura/ano (Sarnthein y Walger, 
1974) y en batjanes son de 3,49 m 3 /m de anchura/ano. Si 
las velocidades de suministro de arena son elevadas se 
pueden formar extensos campos de dunas en decenas o 


cientos de ahos. Sin embargo, el tiempo requerido para el 
desarrollo de los ergs es mucho mayor. La potencia me¬ 
dia en los ergs saharianos es de 21-43 m, mientras que en 
el Desierto Simpson (Australia) es de 1 m (Wilson, 1973). 
Estos valores son muy bajos cuando se comparan con las 
potendas de varios cientos de metros de formaciones pa- 
leozoicas y mesozoicas de origen eolico, lo que impUca 
una subsidencia en las cuencas sedimentarias y posible- 
mente una mayor actividad eolica para esas dpocas, espe- 
dalmente antes del desarrollo de las plantas terrestres 
(Kocurek, 1988). 

Los procesos edlicos son, por lo general, mas impor- 
tantes cuando la cobertera vegetal es escasa y, por estas 
dreunstandas, los grandes ergs se encuentran en zonas 
con <250 mm de pnedpitacion, aunque para Africa del Sur 
el llmite de las dunas activas oscila entre 100 y 150 mm 
(Lancaster, 1981). En algunos ergs se reoonocen varias fa- 
ses de acumuladdn, en las que los hiatos existentes se han 
originado por camfaios climaticos, tal como se observa en 
el Golfo de Oman (Cooke et al., 1993). 
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Los ergs pueden ser dinamicos o estaticos en funcion 
de su movilidad a lo largo del tiempo. Los primeros se en- 
cuentran en areas planas y en el las la emigration del erg, 
en direction del viento dominante, no encuentra obstacu- 
los significativos (Pye y Tsoar, 1990). Por el contrario, los 
ergs estaticos se localizan en depresiones topograficas, li- 
raitadas por pendientes pronunciadas (Fig. 10.21a) (Wil¬ 
son, 1973). Un claro ejeniplo lo encontramos en el Gran 
Erg Oriental, localizado al sur por los escarpes del Plate¬ 
au de Tademait (Fryberger y Ahlbrandt, 1979). Estos au- 
tores preponn diferentes influencias topograficas en el 
desarrollo de los ergs (Fig. 10.2lb). Estos pueden ubicar- 
se (1) en la sombra de barreras topograficas, (2) en de¬ 
presiones poco profundas de los desiertos y (3) en zonas 
con una reduction de la energfa de transport*. Por otra par¬ 
te, la energfa resultante puede disiparse (4) si los vientos 
superficiales deflactan a lugares de acumulatidn favora¬ 
ble y (5) cuando se enfrentan vientos de diferentes direc¬ 
tions. 


Cuando las velotidades de transporte de arenas son ele- 
vadas el flujo es mayor que la sedimentacidn y se desa- 
rrollan mantos de arena y barjanes. Por el contrario, si el 
flujo de arena es saturado y la acumulatidn supera al trans¬ 
porte, se gereran los ergs (Wilson, 1971). Este autor uti- 
lizd las directions del flujo de arena obtenidas por 
observatorios meteorologicos para dibujar rnapas de flu¬ 
jo de arena en el Sahara (Fig. 10.22). De esta forma ob- 
tien las areas de procedencia y sedimentacidn de los ergs 
saharianos. 

En los desiertos tropicales, los ambientes de energfa 
edlica alta se localizan en la franja de vientos alisios 
qn orlan las areas anticiclonales, mientras que las zonas 
de energfa baja se sitiian en las proximidades de los cen¬ 
tres de alias presiones (Livingston y Warren, 1996). La 
region del Sahel, en el sur del Sahara, es una zona de baja 
energfa en la que se acumulan las partfculas precede n- 
tes de los alisios del noreste, que son zonas de mayor 
energfa. 


F1GURA 10.21 (a) Relaciones 

de los ergs con la topografia en 
el norte de Africa (Wilson, 1973). 
(b) Tipos de influencias 
topognificas en el desanollo de 
los eigs (Fryberger y Ahlbrandt, 
1979). 
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F1CL1RA 10-22 Linear do flujo 
de arena que indican las 
prindpaJes areas de procedenda 
y sedimentadon en el Sahara 
(Wilson* 1971; Maingnet* 1978). 



Procesos dominantes en las dunas 


En las dunas cl comienzo, dcsarrol lo y obtencion de una 
morfologia de equilibrio viene dado por el balance entre 
la erosion y la sedimentadon, las cuales controlan la mor- 
fologta de la duna (Lancaster, 1995). Una disminucion en 
el transpose de arena da lugar a una afluencia que supe- 
ra a la evacuadon, produdendo sedimentation y elevation 
de la acumulacidn. Por otra parte, las irregularidades del 
substrato intiden considerablemente en las velotidades de 
transporte por su interaction con el flujo y por la genera- 
cidn de flujos secundarios (Lancaster, 1994). 

El comienzo de la formation de una duna es un pro- 
ceso escasamente conotido. La initiation de una duna im¬ 
plies una sedimentation local que se produce por un 
descenso de la velotidad de transporte. Kocurek et al. 
(1992), en su trabajo sobre el desanollo de las dunas de Pa¬ 
dre Island (Texas), indican que la acumulation comicnza 
en ddbiles irregularidades de la superfitie o pequenos obs- 
taculos de vegetation o bloques, que dan lugar a dunas de 
sombre. En esta publicacidn se neconocen tinoo etapas 
de initiation y desarrollo con una progresiva evolution del 
lado de sotavento, debido a la separation y expansion 
del flujo (Fig. 10.23): a) pequenas acumulationes irregu- 
lares de arena seca con unos pocos centimetres de altura, 
b) pretodunas de 0,1-0,35 m de altura con ripples en toda 
la superSde; c) pretodunas de 0,25-0,40 m con granos que 
caen por la cara de sotavento; d) barjanes de 1 -1 ,5 m de al¬ 
tura con flujo de granos y e) dunas cretientes de 1-2 m de 
altura. Las ties primeras etapas pueden oonsiderarse como 
generadoras de dunas embrionarias. 


(a) Fequefla aomiJacifri da arena 

^ —- - 


(b) Protodima ccn TOtes - exparaicn 6ei flu|o 


fc) Rpotodsia con eaida de gsros - expansion mayor del flujo 



(d) ftcfodimaecncaida de (jara-separactfr delflijo 



(a) Dima con fkjjp da pianos - sepasacian dal flufo 


FIGURA 10.23 Etapas de inidacion de las dunas en la cara 
de sotavento. La estruotura interna se lepiesenta por lineas 
onduladas para ripples, lineas de puntos para laminas de 
granos caidos y lineas continuas para estratificaciones 
cruzadas generadas por flujo de granos (Koourek et a/., 1992). 

Bagnold (1941) observa que un intenso transporte de 
arena lleva consigo una inestabilidad transversal al flujo, 
que produce el depdsito de arena en taandas longitudina- 
les de 1-3 m de anchura. Senala que estas bandas pueden 
constituir los nticleos de futures dunas longitudinales. 

En las pequenas acumulationes de arena se produce 
erosion con velotidades del viento bajas e intermedias, 
pero cuando dstas son elevadas dornina el preceso de acre- 
d6n (Greely e Iversen, 1985). Tambidn se pueden formar 


s. ^ 
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las dunas por fuertes rafagas de viento que son capaces de 
barrier la are na y depositarla cuando va cesando el viento; 
las pequenas acutnulaciones eolicas pueden oonstituir el 
inicio de la formacidn de las dunas (Warren y Knott, 1983). 

Uno de los problemas, en los que se barajan numero- 
sas interpretaciones, es el relative a la repeticion regular 
de dunas sucesivas, de aproximadamente la raisma forma 
y con un espaciado similar. Los mode los se basan en du¬ 
nas desarrolladas bajo el agua y su evolucidn se funda- 
menta en la inestabilidad cinematica y la turbulencia 
{viase Cooke et al., 1993; Livingstone y Warren, 1996). 

For otra paite, a medida que las dunas crecen, el flujo 
de a ire se comprime hacia la cresta, lo que trae consigo 
un incremento de la velocidad del viento y, por otra par¬ 
te, una expansion y diveigencia en el lado de sotavento, 
que produce sistemas muy variados de flujos secundarios 
(Lancaster, 1995) (Fig. 10.24). 

Las laderas de bar love nto de una duna son una zona 
de importantes cambios, que se maniliestan por las modi- 
ficacioncs de la pendiente de la ladera, rugosidad, veloci¬ 
dad de cizallamiento y descaiga de arena (Livingstone y 
Warren, 1996). Toda la ladera es una zona de maxima ero¬ 
sion (Bagnold, 1941) y en ella la velocidad del viento au- 
menta hacia la zona mas elevada. Las diferencias de 
velocidad existentes entre la ladera y la cresta de la duna, 
medidas en baqanes, puede superar incluso la relacion 
1/42. Estas oondiciones se encuentran en laderas rectas de 
5 a 10° de inclinacion. No obstante, se han indicado ve- 
locidades del viento elevadas para laderas muy indinadas 
(Lancaster, 1985), aunque para otros autores en las zonas 
de vientos fuertes se producen en pendientes bajas (Gay¬ 
lord y Dawson, 1987). Todo ello indica un claro des- 
acuerdo que necesita de futures investigaciones. 

Las crestas pueden tener forma recta o bien constitu- 
yen la zona mas elevada, separada del borde que da paso 
ala cara de sotavento (Fig. 10.25). Estas variaciones se ex¬ 
plica n a partir de pequenas diuias en domo, con una neta 
separacion entre cresta y borde, que se transforman en du¬ 
nas de mayor tamano en las que la separacion es mucho 



FIGLIRA 10.24 Flujo del viento sobre un barjAn alslado en 
Sal ton Sea, California. Se observa una compresion del flujo en 
la ladera de barlovento y una expansion en la de sotavento 
(Lancaster, 1994). 



FIGURA 10.25 Cresta de una duna (punto mis alb) y 
borde (tecbo de la ladera de sotavento); (a) la cresta y el 
borde son los mismos y en (b) estan sepaiados (Livingstone y 
Warren, 1996). 

menor, para evolucionar finalmente a laderas rectas con 
cresta (Lancaster, 1987). Tambidn se ban sugerido evolu- 
ciones inversas (Capot-Rey, 1963). Otra interpretation, in- 
dicada por Bagnold (1941), senala que la separacion entre 
la cresta y el borde se debe a variaciones en las velocida- 
des de cizallamiento y de transporte de arena. Finalmen¬ 
te, este dltimo autor indica que en las dunas en forma de 
domo la cresta puede ser movil, mientras que la base per- 
manece estalica. Estas variaciones las comprueba Lan¬ 
caster (1985), cuyos resultados senalan relaciones de 
velocidad de la base de la duna con respecto a la cresta de 
158:1 y de 13:1 para vientos ddbiles y fuertes, respecti- 
vamente. Estas ultimas experiencias indican que el trans¬ 
porte de arena se produce solo en las zonas de cresta de 
las dunas en las dpocas de velocidades bajas, mientras que 
en periodos de vientos fuertes se moviliza en toda la duna. 
La cresta puede rebajarse en periodos de pequena veloci¬ 
dad y crecer con vientos mas fuertes. 

Enlas laderas de sotavento las velocidades del vien- 
toy el transporte de arena disminuyen rapidamente por ex¬ 
pansion del flujo entre la cresta y el borde y separacion 
del mismo en la cara de sotavento. El flujo es muy irre¬ 
gular, a rafagas y con inversiones de flujo, que se detec- 
tan con humo. Las velocidades del viento en la base de 
esta ladera son bajas y variables; para dunas crecientes 
fluctiian entre 0,4-0,8 con respecto a las crestas, para el 
Desierto de Namib y a lea nz an va lores de hasta 0,04 en las 
dunas de Padre Island, Texas (Sweet y Kocurek, 1990). En 
las dunas longitudinales y en estrella el flujo es comple- 
jo, sobre todo si la lidea de cresta es sinuosa. La separa¬ 
tion del flujo tiene lugar en la cresta, pero cuando dste es 
oblicuo se originan remolinos en la cara de sotavento y 
transporte de arena a lo largo de la duna (Tsoar, 1983a). 
Los granos de arena pueden caer desde la cresta o traspa- 
sarla por saltacidn (Fig. 10.5). Tambidn se desplazan en 
masa, a partir de grietas con escarpes de 5-10 mm, flu- 
yendo en forma de avalanchas y produciendo morfologi'- 
as en forma de cuello de botella (Fig. 10.26). Estas lenguas 
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de avalancha tienen unos pocos centimetros de potencia, 
en torno a 0,5 m de anchura y se movilizan a velocidades 
de alrededor de 0,2 m/seg. {Hunter, 1985). Con el rocio 


de la manana o en ambientes salinos, existe una cohesion 
superficial, que produce la movilizacion de placas de are¬ 
na (Fig. 10.27) (McKee, 1979). 



FIGURA 10-26 Rujos en forma de cuello de bote I la 
en la cara de sotavento de una duna. Ythan Stuary 
and Sands of Forvie. Aberdeenshire (Escocia). Foto 
F. Gutierrez. 



FICURA 10-27 Placas de 
arena deslizadas en la ladera de 
sotavento. Playa del Trabucador, 
Delta del Ebro. Foto F. Gutierrez. 


Caprhrb 10 * Ceomorfobgi'a Eolica 371 














Clasificacion de las dunas 


Se diferencian una gran cantidad de tipos de dunas, a pe- 
sar de que los proeesos principales, descritos con anterio- 
ridad, se reconocen en todas ellas. For otra parte, se 
utilizan numerosos nombrcs para denominar a las mismas 
fomias (Breed y Grow, 1979), lo que produce cierto con- 
fusionismo a la hora de clasificar las dunas y comparar es- 
las agrupaciones. 

Las clasificaciones efectuadas se pueden agrupar en 
dos (Lancaster, 1995). En primer lugar, las clasificacio- 
nes morfodinamicas, que relacionan el tipo de duna con 
bs vientos que la gene ran o con el suministro de sedi- 
mentos. La segunda diferenciacion, clasificacion morfo- 
bgica, solo tiene en cuenta la forma externa de la duna. 
Se ban propuesto numerosas clasificaciones morfodina¬ 
micas (Aufrfere, 1928; Clos-Arceduc, 1969; Hunter etal., 
1983). Estos ultimos autores, al relacionar el rum bo de la 
duna con la direccion del viento, diferencian entre dunas 
transversas, oblicuas y longitudinales. No obstante, a par- 
tir de investigaciones de dinamica de dunas, se comprue- 
ba que distintas partes de la misma duna pueden ser a la 
vez transversas, oblicuas y longitudinales (Tsoar, 1983b; 
Lancaster, 1989b). Mainguet (1983, 1984) diferencia for¬ 
mas erosivas (dunas parabolicas y cordones de arena) y 
morfologias deposicionales (baijanes, cadenas transversas, 
dunas longitudinales y piramidales). La clasificacion mor- 
fologica elaborada por McKee y Bigarella (1979) se basa 
en la forma y en el niimero de caras. Tomando como base 
esta clasificacion, Lancaster (1995) y Thomas (1997) Ue- 
van a cabo la diferenciacidn de las dunas. Ademas, exis- 


ten oiro tipo de clasificaciones, basadas en fines practicos, 
tal como la de traficabilidad de las dunas. Recientemen- 
te, Tsoar et at., (2004) clasifican las dunas en funcidn de 
su morfodinamica: dunas migrantes (migrating duties), 
como las dunas transversas, dunas alargadas {elongating 
dunes), tal como las dunas lineales y dunas de acumula- 
cion {accumulating dunes ). 

Nosotros adoptaremos por su simplicidad la clasifica- 
cion propuesta por Livingstone y Warren (1996), que re- 
sulta de una modificacidn de la de Cooke et al. (1993), ya 
que se basa en la forma, libertad de movimiento de la duna 
e inmovilizacion por la vegetacion o algdn obstaculo to- 
pografico (Tabla 10.1). 

10.10.1 Dunas transversales 

La direccion principal del flujo de arena es perpendicular 
a la cresta, a lo largo aproximadamente de todo el ano. Es- 
tas dunas crecen y mantienen un equilibrio en su forma y 
tamano. Son mas largas en direccion perpendicular a la del 
viento dominante y las laderas de barlovento son de me- 
nor pendiente que las de sotavento. 

La palabra barjan es de origen turco y se utiliza para 
dunas aisladas en forma de media luna desarrolladas so- 
bre un substrato coherente, tal como un pedimento, pavi- 
mento des&tico o una sebkha. Suelen encontrarse en los 
margenes de los ergs y en conedores de transporte de are¬ 
na en re lac ion con zonas deposicionales. Por lo general. 


TABLA 10.1 Clasificacion de dunas (Livingstone y Warren, 1996). 
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FIGURA 10.28 En primer 
termino, barjan de pequefio 
tamafio; al fondo, nebkhas. 
Jaisalmer. Desierto del Thar 
(India). 


son de tamano pequefio y su altura suele ser la d&ima par¬ 
te de la anchura. Los mas pequenos se movilizan rapida- 
mente, mientras que los que alcanzan varias decerns de 
metros de altura emigran muy lentamente. La ladera de bar- 
lovento es daramente convexa con un angulo medio de 
12°, mientras que la inclination de la de sotavento es 
de 33-34° (Pye y Tsoar, 1990). Los cuernos apuntan en el 
sentido de la dinecdon del viento (Fig. 10.28). La veloci- 
dad de avance del baijan esta directamente reladonada con 
la velocidad de transporte de arena sobre la crest a y esta 
en relation inversa con la altura de la cresta (Bagnold, 
1941). Las velocidades son muy variables, llegando a al- 
canzar hasta 63 m/ano (vtase Thomas, 1997). A medida 
que aumenta el suministro de arena, los barjanes se unen 
lateralmente para fonnaroordones baijanoides (Kocurek et 
al ., 1992), tambidn denominados megabarjanes (Cooke 
et al ., 1993; Lancaster, 1995; Thomas, 1997). Si se incre- 
menta la cantidad de arena se producen oordones barja- 
noides compuestos (Fig. 10.20) (Thomas, 1997), tambten 
llamados dunas credentes compuestas (Breed y Grow, 
1979; Lancaster, 1989a). Estas dunas se caracterizan por 
un corddn principal, que se eleva de 20 a 80 m por enti- 
ma del area de interduna, con numerosos baijanoides en las 
partes superiores de las laderas de barlovento y en las zonas 
de erestas. El espaciado de los grandes cordones oscila en- 
tre 700 y 2.000 m. Los barjanes simples y las agrupatio- 
nes descritas ocupan aproximadamente un 40% de los 
desiertos arenosos (Frybetger y Goudie, 1981). 

La eresidn y sedimentation en los barjanes se carac- 
teriza por la erosion de las laderas de barlovento y la se¬ 
dimentation en las de sotavento. Durante un periodo de 
dos semanas, Howard et al.{ 1978) midieron los cambios 
en la altura de la superficie de un barjan. Encontraron fun- 
damentalmente una erosion maxima en el centre del lado 
de barlovento y sedimentation en la mayor parte del area 
de sotavento (Fig. 10.29). 



FIGURA 10.29 Cambios en la altura de la superficie de un 
baijan durante un periodo de dos semanas (Howard et et., 
1978). 


Los experimentos en tdneles de viento senalan que la 
velocidad de cizallamiento ejercida por el viento es la fuer- 
za fundamental del transporte eolico de arena (Butterfield, 
1993). Las medidas de campo en dos dimensiones indi¬ 
can que en los barjanes la velocidad (Frank y Kocurek, 
1996; Lancaster et al., 1996) y la arena transportada, re- 
eogida en trampas, aumentan hacia la cresta de la duna 
(Wiggs et al., 1996). Estos ultimos autores muestran el pa- 
pel fundamental de la turbulencia deducido en tuneles de 
viento. Por otra parte, los resultados de la aplicacion de 
CFD concuerdan con las medidas de velocidades maximas 
de viento en la cresta de la duna (Parsons et al., 2004). En 
el modelo de Hersen et al., (2004) se pone de manifesto, 
para los barjanes, que la cantidad de pdrdida de arena de 
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una duna es proporcional a la anchura de sus cuernos, de- 
bido a que es el tinioo lugar donde se pierde arena. No obs¬ 
tante, tanto los inode los ffsicos como numdricos deben 
considerarse como complementarios de las investigacio- 
nes de campo (Livingstone et al., 2007). 

Las dunas transversales {transverse dunes) estan 
constituidas por cordones fundamentalmente perpendicu- 
lares al viento; su perfil es asim6trico con la ladera de bar- 
lovento de poca pendiente y la de sotavento de inclination 
acusada (Fig. 10.30) (Cooper, 1958). El cordon es ondu- 
lado, la altura no suele superar los 10 m y el espaciado en- 
tre las dunas es de 100 a 600 m (Hesp y Thom, 1990). 

Las dunas en domo se incluyen cn el apartado de du¬ 
nas Pansversas, ya que tienen una similar orientaeidn y 
tipo de transporte de arena. Por lo general son bajas, de 
tresta aplanada, sin una ladera mas abrupta que otra y de 
fonna en planta circular o elfptica. No son frecuentes en 
la mayorfa de los desiertos, pero son muy abundantes en 
el desierto chino de Taldinakan (Zhende, 1984). A dife- 
rencia de olras zonas arenosas en las que su tamano es pe- 
queno, aquf alcanzan 40-60 m de altura y 500-1.000 m de 
diametro. Las dunas en domo suelen encontrarse en los 
margenes de los campos de dunas. Glennie (1972) senala 
que si las velocidades del viento son bajas se originan lo- 
mas ovaladas y si son elevadas se generan formas longi- 
tudinales. Otros autores indican que la accion de fuertes 
vientos multidireocionales es la causa del origen de las du¬ 
nas en domo, ya que impide la formacion de las crestas 
(McKee y Bigarella, 1979; Breed y Grow, 1979). 

Las dunas tnversas se incluyen en el grupo de las du¬ 
nas transversus, debido a que el transporte de arena es per¬ 
pendicular a las crestas. Se originan por vientos totalmente 
opuestos, correspondientes a dos estaciones. Asf, las du¬ 
nas inversas de Oman (Cooke et al., 1993), se forman por 
los fuertes monzones de verano las mas g’andes y por 
vientos contraries de invierno las de menor tamano. 


10.10.2 Dunas lineales 

Tambicn se denominan longitudinales. Son las dunas mas 
frecuentes y tienen una gran longitud de hasta mas de 200 
kms. Son bastante rectilfneas, paralelas, con un espacia¬ 
do regular y una seccion transversal mas simdtrica que las 
dunas transversas. En el perfil longitudinal de las dunas 
lineales suelen diferenciarse numerosas crestas y collados. 
Estos son tfpicos de las dunas medianss y pandes. Sin em¬ 
bargo, las de menor tamano son bastante rectilfneas. Es- 
tas dunas suelen desplazarse en la direccion del viento 
dominante, aunque algunas se movilizan oblicuamente. 
Las dunas lineales tambidn se denominan seif, sif, silk, etc. 
y los corredores existentes entre los cordones arenosos se 
conocen como gassi, gaud, etc. iyiase Cooke et al, 1993). 

Se pueden diferenciar, dentro de las dunas lineales, las 
variedades simples, compuestas y complejas (Pye y Tso- 
ar, 1990). Las primeras constan de un cordon estreeho 
(Fig. 10.31), que puede superar los 200 kms, con una 
cresta recta o sinuosa. El perfil transversal es recto o re- 
dondeado, con un espaciado interdunas regular y una ele- 
vada relacion de areas de duna a interduna. Alcanzan un 
gran desarrollo en los desiertos de Kalahari y Simpson 
(Lancaster, 1995). En estas regiones tienen de 2 a 35 m 
de altura, una anchura de 150-250 m, un espaciado de 
200-450 m y pueden alcanzar 200 kms de longitud. En 
ocasiones, estas dunas se presentan parcialmente cubier- 
tas de vegetacion, como en Nizzana, frontera de Israel- 
Egipto (Fig. 10.32). Una caracterfstica de estos campos 
de dunas son las uniones de las crestas en «Y» o en dia¬ 
pason, que son frecuentes en areas de dunas muy prdxi- 
mas. Las zonas de interdunas pueden estar cubiertas de 
arena o ser pavimentos des&ticos cubiertos parcialmen¬ 
te de vegetacion. 

Las dunas lineales compuestas constan de dos o mas 
cordones de dunas muy proximos o superpuestos sobre la 


F1GURA 10.30 Dunas 
fransversales actives en primer 
terminOp nebkhas. Connie jo. 
Fuerteventure. Isles Canerias. 
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FIG LJRA 10.31 Seif « El 
Dragons en el litoral de [quique, 
norte de Chile, Foto J. Rodriguez 
Vidal. 



F1GURA 10.32 Dunas lineales 
Simples paitrialmente cubiertas 
por vegetacidn. Estacidn 
experimental de Nlzzana. 

Desierto del Negev. 


(Testa. Estan bien estudiadas en el Desierto de Namib 
(Lancaster, 1983, 1989a), donde los cordones son asirad- 
tricos, de 25-40 m de altura, con un espaciado de 1.200- 
2.000 m y las areas interdunas estan cubiertas de arena. 
En cuanto a las dunas lineales complejas, las grandes du¬ 
nas del Namib, de 50-150 m de altura y 1-2 km de espa¬ 
ciado, tienen una lfnea de cresta principal, sinuosa y dunas 
oecientes en los flancos. Las areas interdunas estan cu¬ 
biertas de arena con ondulaciones subparalelas o ligera- 
mente oblicuas a la cresta principal. 

Los regtmenes del viento de las dunas lineales son va¬ 
riables. Los mas frecuentes son unimodales o bidireccio- 
nales y, a veces, se reconocen varias direcciones. Suelen 
estar fundamentalmente asociados a vientos persistentes 
de una misma direccidn, a los que se superponen vientos 
oblicuos. 

El origen y la dinamica de las dunas lineales ha sido 
objeto de numerosos estudios, que aparecen reflejados en 


las sintesis de Pye y Tsoar (1990), Cooke et ai. (1993) y 
Livingstone y Warren (1996). Bagnold (1941) propuso 
que los seifs derivan de barjanes poralargamiento de uno 
de los cuernos en una zona de vientos con dos direccio¬ 
nes de diferente intensidad (Fig. 10.33). Otros conside- 
ran que el alargamiento se produce en el frente de una 
duna parabolica (Verstappen, 1968). La hip6tesis del ori- 
gen de las dunas lineales a partir de flujos helicoidales 
(Bagnold, 1953) tiene todavfa seguidores en la aetualidad 
(Fig. 10.34), por investigationes de campo y en flrneles 
de viento (Tseo, 1993). Las dunas se desarrollan en las 
zonas de convergencia y los corredores quedan entre ellas. 
Este modelo parece explicar lambicn la regularidad del 
espaciado. 

Para Tsoar (1983a) y Livingstone (1989) las dunas li¬ 
neales resultan de la actuacion de vientos en dos direc¬ 
ciones. Estas dunas emigran lateral me ntc, tal como fue 
demostrado por Rubin e Ikeda (1990) en experimentos con 
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FlCtiRA 10.33 Modelo de 
desarnollo de seifs a paitir 
de barjanes; a sefiala fuertes 
Centos y g vientos debiles 
(Bagno Id, 1941). 




FlGL'RA 10-34 Hipotesis de la formacidn de dunas 
lineales a partirde fljjos helicoidales (Livingstone y Warren, 
1996). 


flume. Esta migracion se reconoce porque la direction de 
transporte no coincide con el rumbo de la duna y tambten 
por el estudio de la estructura interna de la duna (Rubin, 
1990). En la actualidad, 6sta se puede conocer por el ra¬ 
dar de penetration en el terreno (ground-penetration-m- 
dbr;GPR) (Bristow et al., 2000). En un area del Desierto 
del Namib estos autores encuentran que el Angulo de di¬ 
vergency entie las dos direct iones principles del viento 
es de unos 135° y la relacidn de transporte entre ambas es 
de 3:1, lo que indica una migracion lateral. Por el contra - 
rio, Livingstone (2003) en 21 anos de observaciones no en- 
cuentra una migracion lateral perceptible. Igualmente 
Tsoar et al., (2004), con estudios de fotografias aAreas en 
el Sinaf, tampoco observan movimientos laterales. Quizas 
se necesiten mas anos de observation para detectar los 
desplazamientos laterales. 


10.10.3 Dunas pi rami dales 
y reticuiadas 

Ambas tienen en com (in un conjunto de caras de avalan- 
cha desarrolladas a partir de diversas direcciones del vien- 
to. Las dunas piramidales tambien se denominan dunas 
en estrella, en cono, montanas de arena, ghoitrds y otros 
nombres locales (Pye y Tsoar, 1990; Cooke et al., 1993). 
Son las dunas mayores existentes en los ergs y pueden al- 
canzar mas de 400 m de altura en Argelia (Wilson, 1973). 
Por oonsiguiente, soportan un gran volumen de arena y pa- 
rece que se localizan en zonas de gran sedimentation. 
Ademas de su gran tamario y morfologi'a piramidal pre- 
sentan un conjunto de ties o cuatro brazos radiales (Fig. 
10.35). Alrededor del 11% de todas las dunas son de tipo 
piramidal (Frybeiger y Goudie, 1981) y en el Gran Erg 
Oriental de Argelia oeupan un 40% de la region (Breed y 
Grow, 1979). Los brazos convergen en la cima, donde los 
Angulos de las laderas flucttfan entre 15° y 30°, mientras 
que las partes mas bajas de la duna son mas suaves (5-10°) 
y en ellas pueden observarse pequenas dunas crecientes e 
inversas. El espaciado entre las dunas varfa, segfin la re- 
copilacion de Lancaster (1995), entre 150 y 6.700 m y la 
anchura de las dunas entre 180 y 6.000 m. En general, 
existe una clara re lac ion directa entre la altura de la duna 
y el espaciado de las dunas piramidales (Lancaster, 
1989b). Estas dunas pueden crecer unos centimetres al ano 
y parecen emigrar lentamente, en lugar de mantener un ba¬ 
lance compensado (Nielson y Kocurck, 1987). 

Las rosas de vientos elaborates en distintos desiertos 
en dunas piramidales, indican que los vientos son multi- 
direccionales de energfa variable (Lancaster, I989b,c), 
sobre todo durante los meses en los que tiene lugar la ma- 
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FIG UR A 10.35 Duna 
piramidal. Erg Chebbi 
(Marruecos). Foto J. L. Pena. 


yorfa del transports de arena. Por consiguiente, el trans- 
porte neto es normalmente bajo. Las interacciones entre 
los cambios de viento estacionales concentran la sedi- 
mentacion de arena en las partes centrales de la duna. Los 
brazos principals de la duna piramidal se disponen apro- 
ximadamente tiansversos o d^bilmente oblicuos a las di- 
recciones del viento dominante local. Los brazos menores 
se situan paralelos y tiansversos al rumbo de los vientos 
secundarios (Fig. 10.36) (Lancaster, 1989c). Porotra par¬ 
te, las barreras topograficas ejercen una influencia mani- 
fiesta en la existencia de dunas piramidales (Breed y 
Grow, 1979), ya que modifican los vientos regionales e in- 
crementan su variabilidad o crean trampas para el trans¬ 
porte. 

Las dunas reliculadas se desarrollan bajo una cubierta 
continua de arena y estan formadas por dunas de pocos 
metros de altura. Se entrecruzan configurando redes alve- 
dares o rombicas de algunos cientos de metros. Se inter- 
pretan como conjuntos de dunas transversas que se 
sola pan, como oonsecuencia de las distintas direcciones de 
vientos estacionales existentes (Aufrere, 1935). Su com- 
plejidad es variable y es funcion de la intensidad y per- 
sistencia de los vientos estacionales. 

10.10.4 Manlos de arena y zibars 

Los mantos de arena son acumulaciones con pequenas du¬ 
nas sin cara de avalancha, que se desarrollan en un terre- 
no muy aplanado (Fig. 10.37). Las hand as y cord ones de 
arena son formas alaxgadas y constituyen una variedad de 
los mantos de arena (Breed y Grow, 1979). Las superfi¬ 
cies pueden ser irregulares, onduladas, con o sin ripples , 
etc. Muchos de los mantos de arena actuan como base o 
soporte para otras dunas mdviles. Globalmente, la exten¬ 
sion de los mantos de arena supeia el milldn y medio de 
km 2 y, al comienzo del capftulo, ya indicamos que la ma- 


Duna transversa 


Inversion estaconal de 
la llnea de rresta 



Duna iiversa eon brazo 
inqpiente de duna pira midal 



DesarroAode brazes 
por flujo secundaria 



Aoentuactin de los brazos 
por riueva d irecdon del 
viento y flujo secundario 



FIG IRA 10.36 Models para la formaddn de una duna 
piramidal per desarrollo de ciioulaciones de flu jo secundario, 
a medida que la duna se moviliza en regimenes de viento 
imJfidliQCdonal (Lancaster, 1989b). 
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FIG UR A 10.37 Manta de 
arena, El Portillo. Fuerteventura. 
bias Cana rias. 



xima superficie conocida es de 100.000 kin 2 ,en los limi¬ 
ts entre Egipto, Sudan y Libia. La potencia de los depo- 
atos de los mantos de arena varfa entre unos pocos 
centimetros a 10 m (Breed et al. 1987). El tamano de gra- 
no fluctua desde arena fina, a veces con un contenido de 
limo significativo, a arena gruesa mal clasificada (Pye y 
Tsoar, 1990). En Egipto se trata de llanuras arenosas con 
depositos residuales de gravillas y cantos que forman la 
capa superficial. En general, salvo raras excepeiones, los 
mantos de arena son depfisitos pobremente clasificados. 
Los niveles infrayacentes suelen estar formados por capas 
de arena subhorizontales (Lancaster, 1995). 

Los mantos de arena estan afectados por un conjunto 
de factores que condicionan su formacion (Kocurck y 
Nielson, 1986). La vegetacion reduce el movimiento y cre- 
dmiento de la duna y se produce una acrecion de laminas 
de arena horizontales. Estas circunstancias de vegetacion 
esparcida son frecuentes en los maigenes de los desiertos. 
Cuando se tiene en superficie una capa de arena gruesa es 
muy posible que la fraccidn fina haya sido exportada por 
deflacion. Si el nivel freaticoes superficial, ose producen 
inundaciones periodicas o estacionales, se dificulta o im- 
pide la formacion de las dunas. Finalmente, la presencia 
de costras superficiales y (apices algales imposibilita el 
transporte de arena para formar una duna. 

Al igual que los mantos de arena, los zibars son are¬ 
as aplanadas con dunas sin earn de avalancha con deposi¬ 
tors de poco espesor. Forman ripples y megaripples , los 
depositos son de arena gruesa y se asientan sobre un subs- 
Irato duro. Esto explica que el tgrmino zibar, derivado del 
arabe ziAara, signifique superficie dura transitable para los 
vehi'culos. Pueden encontrarsc entre dunas lineales y pi- 
ramidales. Son frecuentes en areas en las que el material 
fino ha sido deflactado. Se reconocen en ambientes va- 
riados, desde el centre del Sahara hasta las zonas con es- 
casa vegetacion del sur de California (Cooke & al., 1993). 


10.10.5 Dunas obstaculizadas 
por vegetacidn 

Las areas con dunas de escasa movilidad son lugares ido- 
neos para el crecimiento de las plantas debido a la reten- 
cion hi'drica por la arena (Tsoar y Moller, 1986). Esta 
cubierta vegetal modifica el flujo del viento y en ella la 
arena eolica puede quedar atrapada. 

Las dunas obstaculizadas por la vegetacidn, tambi^n 
llamadas dunas fitogeneticas (Cooke et ah, 1993), pro- 
cede n de la estabilizacion de la arena edlica alrededor de 
las plantas (nebkhas y dunas costeras) y de la erosion de 
superficies cubiertas por vegetacion (blowouts y dunas pa- 
rabdlicas). Aunque son dunas practicamente fijas, muchas 
experimentan cambios en su forma y tamano durante ci- 
clos estacionales o mas largos. 

El tipo mas frecuente de dunas obstaculizadas por la 
vegetacidn son las nebkhas, tambicn llamadas dunas de 
arbusto, dunas de sombra, dunas hummock, rehdou, etc. 
(Pye y Tsoar, 1990; Cooke et al., 1993). Ocupan enormes 
extensiones en las zonas bajas de las areas semiaridas. 
Constituyen pequenas lomas atrapadas por la plant a, alar- 
gadas en el sentido del transporte de arena y ubicadas en 
la zona de sotavento (Figs. 10.38, 10.28 y 10.30). Las par- 
tfculas que constituyen las nebkhas son arena, limo y aglo- 
merados de arcilla. La forma de una nebkha es fundon del 
tamano, densidad y crecimiento de la planta (Capot-Rey, 
1957). Se necesita que las plantas tengan un mfnimo de 
10-15 cm de altura para que sea efectivo el atrapamiento 
de la arena. Las nebkhas varfan considcrablcmcnte de ta¬ 
mano y llegan a alcanzar 10 m de altura y hasta 1 km de 
largo cuando quedan atrapadas por grupos de arboles (Co¬ 
oke et ah, 1993). La altura de la duna es maxima al lado 
de la planta en la zona de sotavento, ya que aquf los flu- 
jos inversos son maximos. La longevidad de la planta es 
tambi&i importante, ya que linicamente las especies de lar- 
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ga vida pueden retener una mayor cantidad de arena. Por 
el contrario, muchas nebkhas son effmeras, ya que se ubi- 
cansobre plantas anuaies. Otras veces, las plantas peren- 
nes sufren cambios en el nivel freatico, predpitacidn y 
suministro de sedimentos, que producen modificaciones 
bruscas en la dinamica eolica (Gile, 1975). Algunas neb¬ 
khas estan afectadas por procesos distintos a los eoiicos, 
tal corno el impacto y salpicadura por las gotas de lluvia, 
esconentfa y accidn de los animales. Por consiguiente, se 
trata de una suma de procesos en los que es diffcil valo- 
rarla aportacion de cada uno (Cooke et ai, 1993). 

Los blowouts son morfologias producidas por deflation 
y oonstituyen depresiones cerradas en arenas eolicas suel- 
tas hasta el tfmite de las ra/ces de las plantas (Livingstone 
y Warren, 1996) y pueden sufiir cambios importantes en 
breves periodos de tiempo (Gares y Nordstrom, 1987; Jun- 
gerius y van der Meulen, 1989; Gares, 1992). Hay autores 


FIGtIRA 10.38 Agrupaciones 
de nebkhas en el maigen del 
desierto del Thar. Jaisalmer 

(India). 

que restringen el ttimino de blowout para los generados en 
areas con vegetacion, mientras que otros, oomo Lancaster 
(1995), extienden su denomination a los elaborados en du- 
nas desnudas (Fig. 10.39). Los blowouts se encuentran en 
dunas continentales, fundamentalmente en los margenes 
destiticos calidos y frfos (Seppala, 2004), y en dunas lito- 
rales con vegetacion. Una de las agmpaciones de blowouts 
mas estudiadas es la de Meijendel, en las dunas litorales de 
Holanda (Fig. 10.40) (Jnngerius, 1984). Se reconocen dos 
tipos de blowouts: en escudilla {saucer) y enartesa {trough) 
(Cooper, 1967) (Fig. 10.41). Los blowouts se alargan en la 
direction del viento y el eje mayor alcanza de 10 a 30 m de 
largo y en ocasiones sobrepasa los 100 m (Hesp, 2002 y 
2004; Hespy Hyde, 1996). La cobertera vegetal es muy im¬ 
portant® en el desarrollo de estas formas. Asf, los blowouts 
pueden inidarse cuando la cobertera de vegetation es rala 
o desaparece debido a un cambio dimalico Mdo de pro- 




- 2 ^ , 





FJGURA 10.39 Blowout 
desarrollado en las cadenas de 
dunas de A! Liwa. Desierto de 
Rubai Khali (Unitin de Emirates 
Arabe$). 
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FIG UR A 10.40 Blowouts con 
bndo aieroso y vegetacion 
arbustiva y arborea. Se observan 
pequefios blowouts en primer 
termino. Meijendel. Dunas 
Uto rales de Ho lands. 



FIG UR A 10.41 Esq ue mas de 
blowouts en escudilla y artesa en 
Ids que se indican la dineccitSn del 
viento (Hesp, 2002). 



longada sequedad. La vegetacion disminuye la rugosidad, 
con lo que se incrementa la superfitie de barrido y la ex- 
portacidn de material. Tambitii la pdrdida se puede produ- 
dr por sobrepastoreo, actividad de roedores y fuego. 
Ademas, las plantas de las partes superiores de las dunas 
son las que primero se secan y, por eso, la erosidn eolica 
tiene lugar preferentemente en estas areas. A veces, la ve¬ 
getation puede arrancarse como consecuencia de la action 
de huracanes y tormentas extraoidinarias. La deflation trae 
consigo la profundizacion del area sin vegetation. Los vien- 
tos alcanzan su maxima vdotidad en d fondo de la depre- 
sion, donde se originan vertices verticales que expulsan la 
arena hacia los bordes. En areas de pretipitationes apre- 
dables la erosion hidrica ayuda a ensanchar d blowout {De 
Hoey, 1980). La arena exportada se ftja en las plantas del 
borde de la depresion cerrada. formando un lobulo deposi- 
donal {blow dune), que forma parte del blowout (Glenn, 
1979; Carter al., 1990; Hesp y Hyde, 1996; Hesp, 2004). 
La erosion eolica es maxima durante la estation seca, en la 
que se ensancha y puede emigrar. For otra parte, la mayo- 
rfa de los blowouts tienen una corta vida ya que se cubren 
de vegetation rapidamente.de tal modo, que la mitad de los 


blowouts holandeses desaparecieron en unos nueve anos 
{Jiuigerius y van der Meulen, 1989). La arena movilizada 
toma la forma de una ftna capa en forma de pluma y cuan- 
do la erosion es intensa se forma una duna en la zona de 
sotavento, que avanza sobre la vegetacidn existente. De esta 
manera, se amplfa el area de arena aflorante y puede gene¬ 
rate una duna parabolica. 

En la zona deTierra de Pinares (Cuenca del Duero, Es- 
pana), Gutitirez et al. (2005) proponen un modelo de evo¬ 
lution de los blowouts estudiados en una zona continental 
(Fig. 10.42), que comienza con la sedimentation de un 
manto de arenas {sheet sands) eolicas en un clima mas 
seco que el actual. En un periodo hiimedo crece la vege¬ 
tacion, se estabilizan y disminuye la deflation. Los blo¬ 
wouts y las dunas se forman en un dima posterior mas 
seoo. La profundizacion de los blowouts en el substrato ar- 
cillos puede explicate por pelletization de las partfculas 
arcillosas y posterior deflation. Con posterioridad, se ha 
Qevado a cabo una intensa repoblacion forestal que ha es- 
tabilizado casi totalmente la deflation. 

Las dunas parabtilicas tienen forma de U o V en plan- 
ta con dos brazos, partialmente cubiertos por vegetation 
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(d) Adtuatmente: estabrtizae&n par fepabtoc&n forestal 



1 M iooeno a Blowout e Cresta de la duna 

2 Manto da arena b Lfrbulo deposicional 

FIG LIRA 10,42 Evoludon esquematica de los blowouts 
desarrollados sabre mantas de arena en Tierra de Finares 
pepresidn del Duero, Espana) (Gutierrez ef aL 2005). 

en la zona de barlovento. Se loqalizan en dim as frio5> zo- 
nas litoraies y margenes de los desiertos. La zona de du- 
nas parabolicas mas extensa se encuentra en el Desierto de 
Thar (India), donde cubren un area de unos 100.000 km 2 
(Verstappen, 1970) (Fig. 10.43). Los brazostienen 1-2 km 
de largo y un frente de 10-70 m de altura que avanza fun- 
damentalmente por avalanchas. Muchas de estas dunas oo- 
alescen al tener diferentes velocidades de movimiento. 


dando lugar a dunas parabolicas imbricadas o multiloba- 
das, con multiples crestas y caras de avalancha (Wasson et 
al., 1983). Se conocen pocos datos sobre las velocidades 
de avance de las dunas parabolicas. Fluctuan entre 0,05 
m/ano en zonas de intensa vegetacidn y 13 m/ario en al- 
gunas regiones oosteras. Estas dunas parece que estan aso- 
ciadas basicamente con la existencia de una cobertera 
vegetal de desarrollo moderado y con un regimen de vien- 
tos unidireccional. El papel de la vegetacion en la genesis 
de la duna parabolica es fundamental, ya que protege los 
brazos menos moviles contra la accion edlica y permite que 
la parte central avance. Se cree que las dunas parabolicas 
derivan de blowouts y la duna crece al nutrirse de arena 
procedente de la erosion de los sedimentos infrayacentes, 
aunque esta alimentacion puede cesar si afloraun substra- 
to coherente o se alcanza el frente de capilaridad, donde la 
arena esta hiimeda y no se moviliza. Otras veces aflora el 
nivel freatico y se originan d^nagas y lagos. Con poste- 
rioridad los brazos de la duna parabolica convergen dis- 
minuyendo de altura y fi nal me nte una lengua de arena se 
abre paso a trav& del apice (Fig. 10.44) (Pye, 1982). 

Las dunas litoraies son el resultado de un conjunto de 
procesos edlicos que interaccionan con otros litologicos, 
mari nos, fluviales, de ladera, edafologicos y culturales (Li¬ 
vingstone y Warren, 1996). El tipo y la extension de las 
dunas depende de la eantidad de suministro de arena y de 
su ritmo. Estoes funcidn de la existencia de una fuente de 
sedimentos y de las fuertes derivas litoraies y hacia tierra. 
La procedencia esta en re lac ion con rfos, playas, erosion 
de la costa y areas de estuario. 

Las dunas litoraies pueden clasificarse de una forma 
simple en dunas primarias, en las que su desarrollo esta. 
ligado directamente a procesos costeros, y en dunas se¬ 
cundaria s, en las que la procedencia de arena es del lito¬ 
ral y ademas se superponen otros procesos. Estas dltimas 
dunas incluyen mantos de arena, blowouts y dunas para¬ 
bolicas. 



F1GURA 10.43 Frente de duna 
parabolica ligemmente cubierta 
de vegetacion. Tena-Jaisalmer. 
Desierto def Thar (India). 
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FIG UR A 10.44 Etapas en 
las qua se representan 
esquematicamente el crecimiento 
y disipacidn eventual de dunas 
parabolicas alargadas en el drea 
de Cape Flattery (Pye, 1982). 
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Cuando es dcbil cl suministro de arena a las dunas li¬ 
torales, la arena se espareetierra adentro formando una pe- 
Kcula superficial. Por el contrario, cuando la alimentation 
es mayor se originan cordones paraletos a la Ifnea de cos¬ 
ta, que se mueven lentamente hatia el interior, pueden su- 
perar los 100 m de altura y mantienen sus caras de 
avalancha rectas {Goldsmith, 1935). Si el suministro de are¬ 
na a las dunas litorales es muy grande, dsta puede enterrar 
la vegetadon y formar dunas muy similares a las dunas 
des&licas. A estas dunas se las conoce como transgresivas 
y suelen ser de tipo transverso. Si la vegetacion es muy ele- 
vada se desarrolla un cordon continue u, otras veces, sis- 
temas de cordones paralelos en una costa progradante. 
Estos cordones crecen, en ocasiones, a velocidades im- 
portantes. Cuando la vegetacidn es escasa, como en las cos¬ 
tas aridas, los cordones son discontinues y estan formados 
por montfculos de arena alineados con vegetaddn. 

La evolution de los cordones dunares litorales puede 
dar lugar a morfologfas muy oomplejas, con blowouts, du¬ 
nas transversas y dunas parabolicas, mediante la forma- 
cion sucesiva de cordones paralelos cuyo desarrollo puede 
durar centenares de ahos (Pcthick, 1984). 

10.10.6 Dunas obstaculizadas 
por la topografia 

Cuando las arenas edlicas en movimiento se encuentran 
con impedimentos topograficos, tales como colinas, es- 
carpes, bloques o construcciones, se producen aceleracio- 
nes y expansiones del flujo del aire alrededor del obstaculo. 
Estas circunstandas suelen traer consigo erosidn o acu- 
mulacion de arena y las dunas producidas son estaticas. 


Los experimentos Uevados a cabo en tuneles de viento 
(Tsoar, 1983b) han suministrado numerosos datos sobre la 
relacidn entre los obstaculos topograficos y la generaddn de 
las dunas resultantes. Si el viento se enfienta ortogonalmente 
con una ladera cuya pendiente es superior a 60°, se foiman 
las dunas eeo, separadas del obstaculo una distanda equi- 
valente a ties veces su altura. En la base del escarpe se pro¬ 
duce un flujo inverse que bane la arena y genera un corredor 
entre el obstaculo y el cordon arenoso. La pequena duna eco 
inicial crece en altura por este mecanismo hasta que se al- 
canza una condidon de equilibrio, que corresponde a 0,3-0,4 
veces la altura del obstaculo. Si el escarpe es sinuoso, la 
forma de la duna varfa a lo largo de su longitud. 

Cuando la pendiente de la ladera del obstaculo es me- 
nor de 30°, la arena se transports por cncima del mismo, 
pero con inclinadones mayores la arena se deposita y se 
form an las dunas rampanles (Fig. 10.45). Son muy fre- 
cuentes en colinas y escarpes de los desiertos. Las arenas 
que alcanzan la cresta del escarpe se depositan al encon- 
trarse en una zona de veloddad redudda. Las acumula- 
dones edlicas resultantes se denominan dunas de techo de 
acantilado. A sotavento de amplios obstaculos, el aire se 
calma y se depositan las dunas descendentes. Cuando el 
obstaculo es estrecho se form an las dunas de sotavento, 
que son cordones de arena generalmente rectilfneos que se 
extienden al abrigo del obstaculo a lo largo de considera¬ 
bles distandas. En el Draa de Malichigdane (Mauritania) 
alcanzan 100 kms de longitud (Breed y Grow, 1979). Al- 
gunas dunas existentes alrededor de los crateres redonde- 
ados de Marte se ban interpretado como dunas de sotavento 
(Greeley elversen, 1985). Las lunetas, con forma de me¬ 
dia luna, se describiran en el Capftulo 17. 
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FIG UR A 10.45 Saif 
rampantes. Assuan (Egipto). Foto 
J. L. Perte. 



Polvo desertico 


En estas ties CLLtitnas d&adas ha crecido constderable- 
mente el interns por los estudios paleoambientales, deri- 
vados del estudio de los depositos de polvo edlico. Estos 
se investigan en secuencias terrestres, en los sedimentos 
de mar profundo y en los testigos de hielo de los casque- 
tes. Las investigaciones suministran cambios en la exten¬ 
sion e intensidad de la aridez, ^pocas y alcance de las 
glaciaciones y variaciones en la circulacion atmosfiSrica 
global (Pye, 1995). 

El arranque, transporte y sedimentacion de polvo eo- 
lico tienen nna gran importancia para el geomorfologo, 
pero tambicn presentan un interns manifiesto para los me- 
teordlogos, cUmatologos, eco logos (McTainsh y Strong, 
2007) y cientfficos ambientales. A las implicaciones geo- 
morficas, que abren un amplio abanico de investigaciones 
{loess, barniz, costras, erosidn, etc.), se une el interns de 
los estudios aplicados, que se ha incrementado por el au- 
mento de los habitantes de las zonas aridas (P6w6, 1981b; 
Middleton, 1997). 

10.11.1 Car act eristic as generates 

El polvo desdrtico consta de pequenas partfculas, arras- 
tradas fundamentalmente por el viento de los ambientes 
aridos. Estas permanecen suspendidas por el aire o bien 
se han depositado. Este polvo atmosfdrico puede proceder 
de medics di stint os a los de las zonas secas (polvo cos- 
tirico, volcanico, sales marinas, etc.), que puede distin- 
guirse del desdrtico por su oomposicion y tamano {Goudie 
y Middleton, 2006). 


Los habitantes del oeste de Europa estan bastante fa- 
miliarizados con el polvo desertico, ya que alrededor de 
cada siete arios se producen las denominadas «lluvias 
rojas» de polvo eolico procedente del Sahara, que se ob- 
servan sobre los coches como una fina pelfcula. Estas pre- 
cipitaciones de polvo son del orden de 0,25 kg/m 2 /ano 
(Goosens y Offer, 1990). Globalmente, se estima que el 
polvo transportado de los desiertos es de unos l.800-2.000 
millones de toneladas por ano (D’Almeida, 1989). Por otro 
lado, una tormenta de polvo se ieconoce cuando la visi- 
bilidad es menor de l .000 m. En Egipto se observan unas 
10 tormentas por ano, en China unas 30 y en Mejico ca¬ 
pital y en Kazakhstan se contabilizan una media de 60 tor¬ 
mentas anuales (Goudie, 1978). 

En el polvo desdrtico se reconocen dos tipos principa- 
les de tamano, que se diferencian en funcion de la distan- 
cia recorrida. En el polvo que ha sido transportado menos 
de 100 km, las partfculas estan comprendidas entre 0,005 
y 0,05 mm; si la distancia es superior, su diametro es me¬ 
nor de 0,002 mm (P£w£, 1981b). Las partfculas de mayor 
tamano suelen transport arse por remolinos y tormentas de 
polvo y dan origen a extensos depositos de loess, mien- 
tras que las mas pequenas se mueven como un aerosol en 
la troposfera y permanecen suspendidas hasta que son 
arrastradas por la prccipitacion. 

La frecuencia de las tormentas de polvo varia consi¬ 
ders blemente y fluctua a lo largo del Cuaternario {Gou¬ 
die y Middleton, 2006). En Nouakchott (Mauritania) la 
variacion en la frecuencia de di'as de tormenta de polvo en 
un ano y las precipitaciones totales anuales presentan un 
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gran contrast#- En 1970, la precipitacion fue de 48,1 nun 
y en 1979 de 17,9, que representan el 32% y 12% res- 
pectivamente de la media del periodo 1949-1967. El nti- 
mero de tormentas de polvo se incremento desde 6 en 
i960 a 65 en 1974 (Goudie y Middleton, 1992). La fre- 
cuencia de las tormentas en las ultimas decadas se ha in- 
oementado en el norte de Africa, como resultado del 
incremento de la sequfa. La desecacion del Mar Aral trae 
consigo un incremento de la superficie generada de pol¬ 
vo eolico- Por el contrario, en las Grandes Llanuras de Es- 
tados Unidos y en parte de China y Australia muestran un 
daro descenso, debido quizas a las mejonas experimen- 
ladas en el uso del suelo (Goudie y Middleton, 2006). 

El polvo desdrtico esta constituido por mater Sales in- 
organicos y organ!cos. E! mineral mas abundant# es el 
cuarzo, que va acompahado por feldespatos, calcita, do¬ 
lomite, micas, minerales de la arcilla, oxihidroxidos, mi¬ 
ne rales pesados, yeso, halita y opalo. Los difeientes tipos 
de mineral pueden indicarnos el area madre de produccion 
de polvo. Asf, Criado y Porta (2003) sehalan que la lluvia 
de barro, de la tormenta de enero de 1999 en Fuerteven- 
tura (Islas Canarias), procedfa en parte, al tener cuarzo, del 
basamento precambrico del Tiris (Sur del Antiguo Saha¬ 
ra espahol) (Alfa, 1945,1952). La parte organica estacom- 
puesta por diatomeas, fitolitos, esporas y polen. Como es 
logico la composicion varih en funcion del area madre y 
de la distancia a la misma. 

10.11 -2 Area madre y procesos 

generadores 

Las principales areas actuales de emision de polvo eolico 
son los desiertos subtropicales, que constituyen un amplio 
dnturdn desde Africa occidental hasta Asia Central, y las 


regiones aridas y subhumedas en las que los suelos secos 
son expuestos a fuertes vientos durante algunas 6pocas del 
ano (Middleton et al., 1986) (Fig. 10.46). 

Las areas de sedimentos sueltos que contienen canti- 
dades significativas de arena y limo, pero con poca arci¬ 
lla, son los lugares mas favorables para la produccion de 
polvo eolico. Uno de los ambientes esta en los sedimen¬ 
tos de los onads, pobremente clasificados y sin vegetacion. 
Suelen corresponder a canales trenzados de gran migra- 
cion lateral. Las playas, chotts, y sabkhas litorales, aun- 
que varian enormemente en su composicion, contienen 
zonas de material de grano fino, que constituyen otra area 
fiiente del polvo eolico. Los abanicos aluviales son zonas 
de suministro, espedalmente sus areas medias y distales, 
en las que el porcentaje de partfculas finas es importante. 
Tambidn los antiguos lagos secos pueden suministrar pol¬ 
vo de diatomeas, sal, yeso y minerales de la arcilla. Las 
grandes extensions de loess son fuentes importantes de 
polvo, cuando la vegetacion es inexistente. Un area ma¬ 
dre importante de polvo procede de los volcanes, como las 
emisiones del Mount St.Helens (Estados Unidos) de 1980 
o las del Pinatubo (Filipinas) de 1991, en los que se pro- 
ducen grandes emisiones de polvo a la atmosfera, donde 
se transporta (Pye, 1987; Cooke et al., 1993; Livingstone 
y Warren, 1996). 

Los mecanismos de formacion de partfculas finas son 
muy variados. Se cree que las partfculas tamaho de arcilla 
se form an fundamental mente por meteorizadon qufmica, 
pero el origen de las dimensions de los limos, que forman 
basicamente el loess, son objeto de oontroversia. La mete- 
orizacion por helada puede jugar un papel fundamental en 
la generacion de partfculas finas en los desiertos fries. Los 
procesos de termoclastismo, humedecimiento y secado, 
junto con el haloclastismo constituyen los mecanismos 
basicos de produccion de material de grano fino en los 



FIG LIRA 10.46 Represenitacidn esquematica de tipos de tiansporte y sedimentacion de polw eolico (Pye, 1905). 
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desiertos. A estas acciones hay que anadir la abrasion 
eolica. Tambidn en ambientes de playa se producen aglo- 
merados, a partir de paitfculas de limo y arcilla, que pue¬ 
den ser exportados por el viento. El polvo eolico puede 
ledbir pairiculas proeedentes de perfiles de alteracion quf- 
mica, desarrollados en ambientes tropicales humedos. Fi- 
nalmente, otra area madre es de procedencia organica; 
fitolitos, diatomeas, radiolarios, espfculas de equinoder- 
mos, polen, esporas, etc. 

10.11.3 Movif izacidn, transporte y 

sedimentation 

El arranque de las paitfculas de polvo de la superficie del 
suelo es funcion de la velocidad y esta controlado por el 
tipo de viento, caracterfsticas del sedimento y presencia 
de ohstaculos (cobertera de vegetacidn, topografia, etc.) 
(Middleton, 1997). En condiciones meteorologicas muy 
variables y a escalas muy diferentes se encuentran vien- 
tos fuertes, capaces de movilizar y transportar las parti¬ 
culas de polvo (Pye, 1987). Estas masas de polvo se 
identifican y estudian utilizando imagenes de satdlite y las 
dasieas observaciones meteorologicas. 

Los tipos de viento que transportan este polvo varfan 
desde simples rafagas a toimentas de polvo con fientes de 
avance de hasta 1.000 km (Fig. 10.46). Los remolinos de 
polvo {dust fails) son pequenos vortices convectivos, que 
se pioducen cuando ha tenido lugar un intenso calenta- 
micnto sobre la superficie texrestre, piovocando el movi- 
miento del aiie y polvo hacia aniba. Estos vertices son 


visibles desde lejos y ticncn la forma de un cono invertido 
alargado. Alcanzan alturas entre 3 y 100 m y pueden supe- 
rar los 1.000 m (Idso, 1974). El diametro en el suelo es de 
0,5-3 m. Se desplazan y pueden causar importantes danos. 

Las tormentas de polvo, tambi^n dcnominadas ha- 
boob (palabra arabe quesignifica viento violento), se cree 
que resultan de coirientes frfas descendentes de grandes 
cumulonimbos. Ticncn el aspecto de un muro de polvo de 
300 a 3.000 m de altura, que puede avanzar a velocidades 
de hasta 200 m/seg y rcducen la visibilidad horizontal a 
1.000 m o menos (Middleton, 2004). En imagenes de sa- 
tdlite miden 500-600 km de anchura y se extienden 2.500 
km en forma de pluma (Pdwe, 1981b). 

Otros vientos que transportan tambien particulas muy 
finas son las plumas de polvo (dust plume ) que se des¬ 
plazan paralelamente a la superficie como vortices hori- 
zontales. El shamal es un viento que sopla hacia el norte 
durante el verano en Iraq y en el Golfo P^rsico. La ma- 
yoria de estos vientos caigados de polvo no superan 1 km 
de altura y su velocidad en superficie es inferior a 40 km/h. 
Otro sistema de transporte de polvo edlico lo constituyen 
los vientos catahaticos que barren los sedimentos del pie 
de las montahas, como el viento zonda de Argentina o el 
Santa Ana de California. Vientos similares se localizan en 
el Altiplano de los Andes y en la Meseta del Tfbet (Pye, 
1987; Livingstone y Warren, 1996; Middleton, 1997). 

Globalmente, la cantidad de paitfculas movilizadas por 
las tormentas de polvo se estima en mil millones de tone- 
ladas por ano y aproximadamente la mitad procede del Sa¬ 
hara (Middleton, 2004). El polvo del Sahara (Fig. 10.47) 



VEfiWNQ 




FlGlJRA 10.47 Tormentas de polvo en el Saliaia. Modelo de areas madre de polvo edllco con direcciones de tianspoite en 
dfeientes estaciones (Goudie, 2002). 
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tiene un import ante impacto sobre los procesos climaticos, 
dclos de nutrientes, formation de suelos y ciclos de se- 
dimentos. Existen dos areas fuentes prindpales: la De- 
presion de Bod^fe, al noreste del Lago Chad, y el area que 
cubre Mauritania oriental. Mall occidental y sur de Arge- 
lia. La actividad de las tormentas de polvo en el Sahara se 
encuentra en las zonas con precipitaciones medias anua- 
les de 100-200 mm {Goudie y Middleton, 2001). 

Dentro de las zonas semiaridas de las altas latitudes, el 
paso de fientes frfos constituye probablemente una de las 
causas mas importantes de movilization de polvo eolico. Se 
producen, como en los haboobs, grandes muros de polvo de 
hasta 3 km de altuia que se desplazan a velotidades de has- 
ta 40 m/seg- Se han dcscrito en el noite de China, Israel, 
Egipto, en los High Plains de Texas y Nuevo M^jico y en el 
sur de Australia (Pye, 1987). 

En ocasiones el polvo se eleva a alturas considerables, 
Iransportandose a gran velocidad por las corrientes en 
chorro y recoiriendo miles de kildmetros. Asf, el polvo 
sahariano se desplaza a Europa central y septentrional, 
atraviesa el Atlantico y se ha recogido en islas del Caribe 
(Prospero et al., 1970). El polvo eolico se moviliza de 
China a los Alpes franceses {>20.000 km) {Grousset et al., 
2003). 

La sedimentation de polvo eolico se produce de varias 
maneras: a) por reduction de la velocidad del viento y de la 
tuibulentia; b) poragregation de partfculas cargadas efee- 
tricamente; y c) debido al airastre por lluvias de polvo sus- 
pendido en la atmosfera (Pye, 1987). Aunque la 
sedimentation tambfen tiene lugar en los ooeanos y en are¬ 
as hiimedas, nos ocuparemos fundame ntalmente del polvo 
depositado en las zonas aridas. Las cantidades sedimenta- 
das son variables y son del orden de 100 Tm/km 2 /ano, pro- 
ximas a sus areas fuentes (Goudie, 1995). Estas tiffas 
disminuyen rapidamente con la distantia al area de proce- 
dentia. Los tamanos mas gruesos de polvo desdrtico viajan 
en las partes bajas de la atmdsfera y se depositan muchas ve- 
ces a l encontrarse con obstaculos perpendiculares al flujo del 
viento. Sin embargo, las partfculas mas finas, que se trans- 
portan en zonas mas altas, no estan afectadas por la rugosi- 
dad de la superficie y pueden permanecer suspendidas 
durante largos periodos de tiempo (CoudO-Gaussen y Rog- 
non, 1988; CoudO-Gaussen, 1991). 

La actividad de las tormentas de polvo es mayor duran¬ 
te el maximo de las glaciationes, debido posiblemente a que 
la pretipitation es menor (Middleton, 2004). En las zonas 
hiperaridas tenemos pocas cantidades de polvo, ya que las 
precipitaciones son raras y, por lo general, los obstaculos son 
escasos. Sin embargo, en los margenes de los desiertos, que 
corresponden a las zonas semiaridas, hay grandes cantida¬ 
des de polvo eolico depositado. Estas partfculas son facil- 
mente atrapadas por la vegetation dispersa existente. En el 
norte de Nigeria se han depositado 3 m de polvo des&tico 
en 40.000 ahos (McTainsh, 1987) y, en la actualidad, las ta- 
sas de sedimentation vartan entre 0,1 y 0,7 mm/ario para dis- 
tintas zonas de Israel y Sahel. 


Las partfculas de polvo ejercen influendas directas e in- 
directas en el clima. Las influencias indirectas se manifies- 
tan en los efectos del polvo eolico en el ticlo biogeoqufmioo 
(Moreno y Canals, 2004). Los cambios en la cantidad de pol¬ 
vo en la atmosfera producen cambios en el balance de la ra¬ 
diation y, por lo tanto, en las temperatures superficiales 
(Goudie y Middleton, 2006). Ridgwell (2002) sehala que el 
polvo puede afectar a la fertilizacion de la biota litoral y 
oceanica que, a su vez, toma CO 2 de la atmosfera, redu- 
ciendo el efecto invernadero. 

10.11.4 Implicaciones 

geomorfologicas 

El polvo desOrtico es de gran importantia para compren- 
der mejor ciertos procesos geomorfologicos, que tienen in- 
cidentia en las aetividades humanas y economicas. 

El polvo contribuye a la formation en zonas proximas 
de varios tipos de formaciones superficiales en las areas ari¬ 
das y semiaridas. Asf, el aporte de carbonato calcico a los 
suelos produce caliches en areas desprovistas de rocas cal- 
careas, tal como se deduce de los estudios de calcretas en 
Namibia y Sureste de Espana (Bliimel, 1982) y en Fuen- 
teventura (Cendrero, 1966; Alonso-Zarza y Silva, 2002) . 
Tambfen el polvo rico en sflice puede ser importante en la 
formation de las alcretas en los desiertos (Summerfield, 
1983). De igual modo, la sedimentation de polvo yesffe- 
ro es la causa principal del origen de las costras yesiferas 
del sur de Ttinez (Coque, 1955). El barniz desert ico que 
constituye una fina pelfcula, rica en manganeso y hierro, 
recubre las rocas en las zonas aridas. Tal y como se indi- 
c6 en un capftulo precedente, las partfculas que dan origen 
al bamiz proceden de la sedimentacion de polvo eolico. Las 
laminaciones constitutivas del barniz se analizan deteni- 
damente y se Uevan a cabo interpretationes paleoclimali- 
cas en funtidn de los contenidos en manganeso y hierro 
(Oberiander, 1994). Tambitii el polvo des^rtioo puede afec¬ 
tar a los procesos de meteorizacidn que se desarrollan en 
edifitios. En zonas de dunas, la sedimentation de polvo y 
sales puede formar una oostra que llega a estabilizar las du¬ 
nas, seguido de la initiation de biocostras y plantas (Pye 
y Tsoar, 1987). Tambfen se recoge polvo eolico en playas, 
sabkhas, abanicos aluvities y ornds, produciendo motifi- 
caciones compositionties. Estos aportes se movilizan ra¬ 
pidamente por action hfdrica dentro de sus ambientes. 
Muchos de los suelos de las regiones destiticas y peride- 
stiticas contienen cantidades significativas de polvo eoli¬ 
co y tigunos suelos estan fomiados practicamente por estos 
aportes tiogenos. Segfin Rapp (1984), las terras rossas de 
Espana, Italia y otros parses mediterraneos estan consti- 
tuidas fundamenttimente por polvo retrabajado proceden- 
te del norte de Africa. Este polvo destitico fertiliza muchos 
suelos, afectando incluso a los desarrollados en las islas ca- 
ribehas. Tambi^n afecta a la salinization y acidez de los 
suelos (Goudie y Middleton, 2006). 
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El polvo desdrtico que se deposits en los ooSanos y ma¬ 
les constituye un porcentaje significative de los sedi- 
mentos oceaiucos. El estudio de estas acumulaciones 
proporciona una informacion muy litil acerca de las mo- 
dificaciones de los sistemas de vientos y de los cambios 
ambientales que ban tenido lugar en los continentes du¬ 
rante el Cuaternario (Middleton, 1997). Por consiguiente, 
estas investigaciones permiten conocer mas adecuada- 
mente las etapas de aridez y su intensidad en los ambien- 
tes terrestres. Las acumulaciones de hielo, sobre todo los 
casquetes glaeiares, poscen un registro de polvo edlico 
que se conoce gracias a los sondeos realizados. En Gro- 
enlandia, en el ultimo maximo glaciar (hace 18.000 anos), 
se registra una cantidad de polvo 40 veces mayor que la 
actual. A estas etapas suceden otras en las que las canti- 
dades son muy pequenas o inexistentes, lo que indica una 
alternancia de periodos de mayor y menor aridez. 

10.11.5 Loess 

El loess, que deriva del aleman loss, es un sedimento te- 
rrestre clastico, constituido fundamentalmente por partf- 
culas de tamano limo y que se forma por la acumulacion 
de polvo eolico (Pye, 1995; Pyey Slierwin, 1999). Su co- 
loiacion es variada: gris, blanca, amarilla, paida y roja (Fig. 
10.48). Se diferencia entre loess primario de origen eolico 
y loess secundario, que se deposita otra vez o se origina 
por procesos no eolicos. En los afloramientos de loess se 
observa generalmente un cierto grado de meteorizacion 
qufmica y biologica, asf como procesos edafogdnicos. 

Las acumulaciones de loess ocupan aproximadamcn- 
te un 10% de la superficie teirestie emergida (Pecsi, 1968), 
desarroUandose sobre todo en Europa (Fig. 20.26), Esta- 
dos Unidos (Fig. 15.19) (Bettis et al ., 2003) y Argentina. 
En China cubren mas de un millon de km 2 . La pelfcula de 
loess varia de espesor y recubre las irregularidades del re¬ 
lieve. La potencia generalmente es menor de 30 m, aun- 
que en Lanzhou (China) supera los 300 m (Derbyshire, 
1983b). El tamano del loess fluctua entre 20 y 40 pm, con 
tendencia a los tamahos mas finos. Si superan el 20% de 
arena se denominan loess arenosos y si el incremento es 
del 20% de arcilla, loess arcillosos (Pye, 1987). 

La mineralogia de los loess es muy variable y refleja 
la composicion y evolucidn del area madre. Por lo gene¬ 
ral, predomina el cuarzo (45-55%), al que aoompanan fel- 
despatos, carbonatos, minerales pesados, vidrio volcanico 
y minerales de la arcilla. El loess tiene mas del 50% de 
partfculas de tamano limo, pero los contenidos de arcilla 
y arena son muy variables. Cuando los loess tienen mas 
de un 20% de arena se les denomina loess arenosos y si 
el contenido de arcilla supera el 20%, loess arcillosos 
(Pye, 1987). 

El loess tiene un comportamiento mecanico tendente 
al colapso. Soporta cargas verticales cuando esta seco, 
pero su resistencia al cizallamiento disminuye cousidcra- 
blemente cuando se humedeoe y el material subsidente flu- 



F1CLRA 10.48 Acumulaciones de loess en la region entre 
Jaipur yAgia (India). 


ye y desliza (Middleton, 1997). Cuando el loess esta seco, 
presents sistemas de fracturas verticales en afloramientos 
escarpados. 

La formacidn del deposito de loess puede ser simple o 
bastante compleja. El loess puede generarse por meteori¬ 
zacion y posterior deflacion. Noimalmente, suele haber 
una etapa intermedia de transporte fluvial, previa a la ac- 
cion eolica. Tambidn las partfculas ini dales pueden re- 
sultar de meteorizacion y/o erosion glaciar, sufrir un 
transporte y sedimentacion fluvioglaciar, para finalmente 
movilizarse por deflacion (Smalley, 1972). 

Los procesos que producen las partfculas de tamano 
limo son numerosos: liberacion de partfculas de la roca 
madre; trituracion glaciar; gelivacion; abrasion fluvial; 
abrasidn eolica; haloclastismo; meteorizacion qufmica, 
agregacidn de pellets arcillosos y procesos biologicos 
{viase Pye, 1995). En funcion de los procesos generado- 
res algunos investigadores denominan a los extensos de- 
pdsitos de loess, relacionados con las glaciaciones 
continentales cuatemarias, loess penglaciares o glaciares. 
Otros designan como loess pendeserticos a los que estan 
en conexidn con las zonas marginalcs aridas. 
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En los desiertos de Asia Central las particular se me- 
feorizan en ainbientes de alia montana y posteriormente 
son transportadas y depositadas por los rfos en zonas mas 
bajas, donde se movilizan por deflacion. Enestas areas de 
tectonica activa se producen, durante el Cuaternario, gran 
cantidad de sedimentos, incluidos los limos (Smalley, 
1990). Debido a su ambiente de generacion se les deno- 
mina loess perimontanos. En los desiertos de escudos y 
plataformas no se encuentran extensos depositor de loess, 
ya que son areas de bajo relieve, tectonicamente estables 
y, por consiguiente, con baja capacidad de produccidn de 


sedimentos, en contraposicion con los desiertos de Asia 
Central (Smalley, 1995). 

Para que se produzca una acumulacion de extensos y 
potentes depdsitos de loess es necesario un importante su- 
ministro de polvo durante decenas o dentos de miles de 
anos y la existencia de barreras topograficas o de vegeta- 
cion que ffenen el polvo. En los desiertos de escaso relie¬ 
ve la produccion de sedimentos es baja (loess 
perides&ticos), mientras que en los desiertos de montanas 
con actividad neotectonica la velocidad de generacion de 
sedimentos es muy alta (loess perimontanos). 



Riesgo eolico: problematica y control 


La movilizacion de arena y polvo por el viento tienen lu- 
gar en ambientes climaticos muy variados, pero es en las 
zonas aridas donde este proceso alcanza su mayor desa- 
rrollo. Debido a la escasa o nula cobertera de vegetacion 
de estas regiones una gran parte del suelo esta expuesto a 
la accidn diieda del viento. Ademas, el limitado desarro- 
Qo de los suelos conduce a la presencia de superficies al- 
tamente erosionables, que afectan al 39% de las zonas 
aridas (UNEP, 1992). 

Un tornado es un vdrtice de aire que gira rapidamen- 
B, con forma de embudo o chimenea, desde tierra hacia 
un cumulonimbo (Fig. 10.49). Son raros y en los Estados 
Unidos se originan cada ano unos 600 tornados (Eagle- 
man, 1983). La anchura de un tornado es menor de un ki- 
lometro y puede desplazarse hasta decenas de kilometres. 



FIG ORA 10.49 Origen de un tornado en embudo con una 
tormenta que es atiavesada por la corriente en cborro 
(Eagleman, 1983). 


Los tornados se mueven mas rapido que los ciclones a ve- 
locidades de 50-200 km/hora y gene ran vientos internes 
que superan 400-500 km/hora. Van acompanados de fuer- 
tes precipitaciones (Olcina y Miro, 2002). 

El poder destructive de los tornados es considerable 
(Nalivkin, 1983). La fuerza de levantamiento de los tor¬ 
nados es muy importante, ya que moviliza 10 m objetos 
de 200-300 toneladas de peso. Son capaces de succionar 
millones de toneladas de agua formando trombas marinas 
(Fig. 10.51). En el periodo de 1916-1950 se produjeron 
5.204 tornados en los Estados Unidos que causaron 7.961 
tnuertos y perdidas por valor de 500 millones de dolares 
(Bryant, 1991). En los Estados Unidos son frecuentes fun- 
damentalmente en el centro y tambi^n en el suroeste (Fig. 
10.50) (Gillette y Hanson, 1989). La mayoria se desarro- 
Uan en primavera y comienzos del verano cuando llega el 
aire calido y hiimedo del Golfo de Mdjico y se encuentra 



FIGURA 10.50 Tornados en los Estados Unidos. 
Fiecuencla anual de boras de tornado con vlsibllldad de 
menos de 11 km (Gillette y Hanson, 1989). 
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con aire frfo y seco que se dirige hacia el Sur desde Ca¬ 
nada o hacia el Este desde la Montanas Rocosas. Tambi^n 
se producen tornados destructives en Rusia, Asia central 
y meridional, Africa y Australia (McGuire et al., 2004). 

Los tornados se clasifican por la Escala de Fujita (Ta- 
bla 10.2) que relaciona la velocidad del viento con los da¬ 
nos producidos. Tambi^n se utiliza la Escala de Pearson 
que mide la longitud y anchura de la trayectoria de un tor¬ 
nado. 

Los tornados en Espana tienen poco desarrollo y se li- 
mitan fundamentalmente a la orla mediterranea y con me- 
nor niimero en el interior de la Peninsula (Olcina y Miro, 
2002). No obstante, las aportaciones de Gaya (1996, 
1999) senalan que en Espana se producen unos seis tor¬ 
nados al ano, incluyendo las trombas marinas (Fig. 
10.51). Se producen fundamentalmente entre mayo y oc- 
tubre. En la escala de Fujita son de intensidad F0 a F3, 
con vientos entre 182 y 332 km/hora. Local mente, los tor¬ 


nados pueden producir intensos efectos destructivos en 
las construociones y agricultura, tal como sucedio el 8 de 
agosto de 1992 en Ejea de los Caballeros (provincia de 
Zaragoza) (Fig. 10.52). 

En Estados Unidos, los derechos estan relacionados 
con tornados en el sentido de que se asocian con fuertes 
tormentas. Son vientos denominados dovmbursts con ve- 
locidades mayones de 25 m/seg y que pueden afectar a are¬ 
as de unos 500 km de largo. Los derechos son menos 
destructivos que los tornados y en Estados Unidos son dos 
drdenes de magnitud menor que los tornados (McGuire et 
al, 2004). 

El movimiento de partfculas edlicas en los tornados y 
tormentas de arena afecta considerablemente a los asen- 
tamientos humanos, produciendo enormes danos a las 
construcciones, campos de cultivo y redes de transporte y 
com uni cac ion (Lockeretz, 1978; Middleton et al., 1986). 
Por otra parte, la acumulacion de estos depositors eolicos 


TABLA 10.2 Escala de danos por tornados de Fujita (McGuire eta!., 2004). 


F nume ro 

Velocidad del 
viento (ms" 1 ) 

Danos 

Efectos esperados 

F0 

18-32 

De biles 

Chrmeneas e indicias de danos; ramas de los arboles rotas 

FI 

33-49 

Moderados 

Tejados dan a dos; caravanas vote a das; coches empujados fuera 
de la carretera 

F2 

50-69 

Considerables 

Tejados derribados; caravanas demolidas; grandes arboles arrancados 

F3 

70-92 

Severos 

Paredes de edificios derruidas; coches levantados; la mayoria 
de los arboles arrancados 

F4 

93-116 

Devastadores 

Casas bien constmidas destruidas; coches vole a dos 

F5 

117-142 

Encreibles 

Edificios levantados de sus cimientos y transportados a considerables 
distancias hasta desintegrarse; coches volcados a mas de 100 m; 
arboles transportados 
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FIG UR A 10.52 Destruccion 
de silos de cereal, como 
oonsecuencia del tornado de 
Ode agosto de 1002. Ejea de los 
Caballeros (provincia de 
Zaragoza). Foto C. Sancho. 



puede destruirla vegetacidn existente aumentando el pro- 
blema de la desertificacion (Unesco-Fao, 1977). En pla- 
nificacion arnbiental se deben evitar estas areas de riesgo 
{Cooke et al., 1982). 

Los problemas se derivan de la deflacion, transporte y 
sedimentation. La deflation puede manifestarse en una re¬ 
duction de particulas finas y nutrientes del suelo, con la p6r- 
dida de fertUidad del mismo (Middleton, 1990). Igualmente, 
produce socavacion en cualquier estructuia (por ejemplo, 
postes de la luz y tel^fono) y puede dar origcn al colapso 
de las mismas. En su transporte las particulas producen 
abrasidn que se manifiesta por pequenas oquedades y sur- 
cos. Tambidn el polvo eolico, entre otros efectos, reduce la 
visibilidad en aeropuertos y carre teras y produce sofocacion 
y ahogo en las personas y animales (Pew£, 1981; Pye, 1987; 
Middleton, 1997). Poresta razdn, se ha desarrollado en Ari¬ 
zona el Sistema de Alerta de Tormentas de Polvo, oon se¬ 
rial izac ion en carreteras y aviso por radio a la poblacion. 
Tambi&i el polvo puede penetrar en el interior de las casas, 
provocando problemas de salud y contaminacion de aii- 
mentos y agua potable. Si el polvo es salino puede afectar 
a las construociones. Sin embargo, hay un aspecto positivo 
que es el de suministro de nutrientes al suelo. 

Las cantidades de polvo movilizadas son del mismo or- 
den que los sedimentos transportados por los rfos (Li¬ 
vingstone y Warren, 1996). Una parte significativa del 
polvo eolico se deriva de las actividades humanas. Los la- 
tradores rornpen los agregados del suelo durante los tra- 
hajos agrfcolas y liberan en 6pocas secas estelas de polvo 
detras de la maquinaria (Lee et al ., 1993). Otra fuente pre¬ 
cede del trafico sobre caminos. Tambicn la elimination de 
la vegetacidn natural por pastoreo, agricultura o incendios 
Irae consigo un incremento de la erosion eolica (O’Hara, 
1997). Por otra parte, la desecaci6n del Mar Aral ha in- 
tnementado el area fuente de polvo eolico (Goudie, 
1994b). La sedimentation eolica puede enterrar casas, cul- 
tivos, canales (Fig. 10.53) y partes de carretera (Fig. 


10.54). Los costes de la exhumacidn de los edificios y tie- 
rras pueden ser muy grandes, si afectan a extensas areas 
(Livingstone y Warren, 1996). 

Las medidas de control deben ir encaminadas a dis- 
minuir la capacidad de transporte, reducir el suministro 
de arena y, en su caso, desviar la arena en movimiento 
(Watson, 1990; Pye y Tsoar, 1990; Mainguet, 1991). 

Las t^cnicas empleadas (Cooke et al ., 1982; FAO, 
1988; Watson, 1990) implican la estabilizacidn por vege- 
tacion mediante una recuperacion de la vegetacidn natu¬ 
ral o por plantacion de especies vegetales iguales o 
distintas a las existentes en la zona. Los tipos de vegeta- 
cion empleados son diferentes en funcion de la aridez y 
en las zonas hiperaridas esta tecnica no es factible por la 
insuficiencia de humedad. Se requiere en la fase inicial 
de crecimiento de la vegetacion metodos mecanicos, 
qufmicos y biologicos. Es importante plantar especies de 
crecimiento rapido (por ejemplo, Tamarix, Acacias y 
Eucalyptus) (Garda Salmeron, 1967; Pye y Tsoar, 1990). 
En China en la proximidad del ferrocarril de Bagoton a 
Lanchou, se plantaron corredores de vegetacion de 300- 
500 m para ffenar la arena (Watson, 1990). 

Otra medida de control esta en relacion con la estabi- 
lizaci6n de la superficie, que incluye el recubrimiento con 
cantos, el riego del terreno con petroleo, asfalto, latex sin- 
t&ico, polivinilo, gelatina, fibras de celulosa, etc. La efec- 
tividad de estos tratamientos es inferior a 5 a nos. Los 
sprays qufmicos son muy utilizados y con el los se produ¬ 
ce una costra qufmica, milimetrica, que combinada con 
una recuperacion por vegetacion da buenos resultados 
(Garcia Salmeron, 1967; Cooke et al ., 1982; FAO, 1988; 
Livingstone y Warren, 1996). 

Las empalizadas son de utilization muy frecuente en las 
areas desdlicas ya que disminuyen la velocidad del vien- 
to y atrapan la arena (Figs. 10.55 y 10.56). Son muy fre- 
cuentes las construidas con hojas de palmera. Otras son 
empalizadas de madera de bajo ooste, ya que pueden oons- 
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F1GURA 10-53 Ac requia 
parcialmente enterrada por 
arena. Corresponds al plan de 
puesta en regad id de parte dal 
Desierto del Thar, a paitir del 
Gian Canal de Indira Gandhi 
Jaisalmer (provinda de Rajastan, 
India). 



FIGURA 10.54 Dunas 
avanzando hacia una carretera. 
Maharaga, Sur del Desierto de 
Rubai Khali (Unidn de Emirates 
Arabes). 



FJGURA 10-55 Sistema de 
empalizadas para protege r un 
palmeral. Nefta (Tunez). Foto 
J. L. Pena. 
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FlGURA 10-56 Gonjurtto de 
empalizadas paralelas. Desierto 
del Sinai. Foto J. Resell. 



truirse con vegetation local. Reducen la capacidad del 
transports del viento tanto al frente como detras de la 
barrera. En el las el volumen de arena acumulada es pro¬ 
portional a la altura de la empalizada. Estas hay que ins- 
telarlas a cierta distancia del objeto a proteger y 
perpendiculares a la direccion del viento dominants. Con¬ 
vene situar una ssris de empalizadas a distantias diferen- 
tes del objeto y con esta disposition la mas alejada se llena 
rapidamente, la situada a distancia intermedia aumenta su 
vida efectiva por cuatro y la mas proxima por nueve (Fig. 
10.57) (Kerr y Nigra, 1952). Otras empalizadas se dispo- 
nen en zigzag para retener ia arena procedente de vientos 
de varias direcciones (Fig. 10.58) (Watson, 1990). 

La estabilizaciOn de dunas es objeto de la aplieaciOn 
de diversas t&nicas, pero su efectividad es muy variable. 
Hay veces que solo es necesario desviar la trayectoria de 
la duna. Si las dunas son de pequeno tamano se opta en 
ocasiones por transporter la arena a otto lugar, este pro- 
cedimiento se abarata si la arena transportada se utiliza 
luego en construction. La destruction por zanjas parale- 
las al eje de la duna es cara y la soluciOn es temporal. La 


estabilizaciOn por vegetatiOn es muy oostosa y es mas ade- 
cuada la utilizaciOn de empalizadas y el recubrimiento con 
cantos. El txatamiento superficial con petrOleo de los bra- 
zos de un barjan permite la deflation de la parte central y, 
a su vez, se produce a barlovento una acumulaciOn muy 
superior al tamano de la duna initial (Fig. 10.59) (Kerr y 
Nigra, 1952). 

For otra parte, en relation con las energfas renovables, 
la utilizaciOn del viento constituye una tdenica importan- 
te y de gran futuro. En algunas regiones, el viento tiene 
una mayor fuerza motriz que otras y es, en las primeias, 
donde podemos obtener una producciOn de energia eOli- 
ca. El movimiento de las palas en los molinos de viento 
(Fig. 10.60) se transmite a las turbinas, que generan elec- 
tricidad. El agrupamiento en grandes campos de molinos 
de viento conduce a la production de electritidad, de con¬ 
siderable importune ia en las crisis de energt'a, con el en- 
carecimiento o descenso de otros tipos de energia 
(petrOleo, gas, nuclear, solar, etc.). Como la poblaciOn cre- 
ce casi exponencialmente, las necesidades de energia son 
todavfa mayoies. 


FIGURA 10.57 Seriede 
empalizadas paialelas para 
proteger axtensas areas, tales 
como pueblos, plantas 
hdustriales, etc. (segun Kerr y 
Negia, 1952). 
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FlGURA 10-58 Empalizadas 
dispuestas en zigzag para atiapar 
la arena transportada por vientos 
de directories variables. Fatd 
J. L. Pena. 



Arena 

atrapada 


Vista en pianta de las etapas de crecsniento 
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Vista en corte 


FlGURA 10-59 Estabilizacion 
de un barjan, con tratamiento 
superficial de petroled en Ids 
brazos del mismo (Segun Kerr y 
Negra, 19S2>. 



FlGURA 10-60 Gampd de 
molinos de vientd. Villafranca 
(provincia de Navarra). Al fondo > 
el Moncayd nevado. 
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Introduction 


Segtin Bird (2000), la Geomorfologfa Litoral se preocupa 
de la evolucidn de los modelados litorales (acantilados, ftan- 
jas litorales rocosas, play as, dunas, estuarios, lagoons y del¬ 
tas), de los procesos que indden sobre los mismos y de los 
cambios que tienen lugar. El hombre utiliza la franja cos- 
tera, de unos 100 m de ancha y parte de los 440.000 km 
de la misma, para usos industriales, actividades de trans- 
porte y recreativas, lo que crea un fuerte impacto en estas 
zonas. Las Naciones Unidas estiman que el 66% de la po- 
blacion raundial vive a unos pocos kil6metros de la costa 
(Ptethick, 1984) y, por consiguiente, se ven afectadas la 
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I I %m Breve historia de la 

Durante los tiempos anteriores al siglo xx los trabajos so- 
bre Geomorfologta Litoral se limitaban fundamentalmen- 
te a aspectos ingenieriles en relation con la erosion costera 
(Walker y MacGraw, 2005). Charles Darwin en 1835 re¬ 
alize un importante viaje en el navto britanico Beagle y 
llevo a cabo importantes observaciones sobre los arreci- 
fes coralinos y el origen de los atolones (Shepard, 1959). 
Suess (1888) propone, en su voluminoso tratado sobre la 
Faz de la Tierra, la primera clasificacidn tcctonica de las 
costas: rectas o pactficas, paralelas a la costa, e irregula¬ 
rs o atlanticas, cuando las estructuras forman un angulo 
con la Ifnea de costa. Siguiendo las ideas reinantes esta- 
hlecidas por William Morris Davis en su dclo de erosion 
de 1899, Douglas Johnson (1919) aplico el ciclo a la evo¬ 
lution de los litorales y los clasificd en costas de emer¬ 
sion y costas de inmersion. 

A mediados del siglo xx se efectfian diferenciaciones 
y dasificaciones de los litorales, que se basan en la es- 
tructura de la costa, en la que se diferencia entre costas de 
regiones estables y mdviles (Cotton, 1954), etapas de su 
desarrollo inspiradas en el ciclo de erosion davisiano (She¬ 
pard, 1948) y costas de progradacion y retraction del li¬ 
toral (Valentin, 1952). 

Durante las ddcadas de 1950 y 1960 la investigation 
geomorfologica sufre una importante transformacidn con 
la llamada al estudio de los procesos geomdrficos 
(Strahler, 1952). Como consecuenda, se enfatizan las in- 
vestigaciones del movimiento de los sedimentos en me¬ 
dics litorales por los estudiosos de la Geomorfologta 
Litoral. Aunque algunos investigadores desarrollaron los 


produccidn de alimentos, comunicaciones, poblaciones y 
areas de recreo. El litoral presenta grande s problemas 
como inundaciones, erosidn, polucion y variaciones de 
nivel del mar, que demandan una constante atencion. Se 
obtendrtan grandes beneficios de la investigacion inter- 
disciplinar entre ingenieros de costas, oceandgrafos y ge- 
omorfologos (Stephenson y Brander, 2003). Por otra parte, 
el litoral presenta continues cambios, algunos catastrdfi- 
cos, y otros imperceptibles. Estas modificaciones se pue- 
den producir en ddcadas o siglos, pero tambidn en cuestidn 
de horas o minutos. 


Geomorfologia Litoral 

estudios de procesos, tanto en campo como en laborato¬ 
ry, la Geomorfologia Histdrica continud avanzando en 
especial en las investigaciones de la historia de las va- 
riaciones de nivel del mar, en las que han sido funda- 
mentales las tdcnicas de datacidn (Woodroffe, 2002). 
Tambidn a la luz de la tectdnica de placas se propuso cla- 
sificar las costas en paclftcas (margen de placas activas) 
y atlanticas (margen de placas pasivas) (Inman y Nords¬ 
trom, 1971). Bloom (1978) diferencio entre costas bajas 
y acantilados. 

En las Ultimas ddcadas del siglo xx se puso de mani¬ 
festo que el nivel del mar, durante las dpocas interglacia- 
res, se situo a 80-150 m bajo el nivel del mar actual. Las 
curvas de variaciones eustaticas fueron elaboradas por 
Fairbridge (1961) y muchos otros. Todo ello contribuyo a 
que los dentlficos se dieran cuenta de que la historia del 
nivel del mar habla sido diferente en las distintas costas 
del mundo. Se viene trabajando en la elaboraddn de la his¬ 
toria de los niveles del mar en determinadas costas (Pi- 
razzoli, 1991, 1996). Uno de los fines es la correlacidn 
entre los distintos litorales. 

Como consecuenda de las ideas relativas al calenta- 
miento por gases invernadero, se ha producido un nuevo 
impulse de los estudios sobre las variaciones de nivel del 
mar, dadas las importantes implicadones que afectan al li¬ 
toral y a su desarrollo (Barth y Titus, 1984). En Hough¬ 
ton et al. (1996,2001) se recogen por numerosos autores 
los lactores que contribuyen al cambio de nivel del mar, 
los cambios pasados del nivel del mar y las predicciones 
a 2100. 
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I I tJ Escalas espaciales y temporales 


Las investigaciones sobre la evolucidn de la Geomorfolo- 
gfa Litoral se llevan a cabo en pequenas o grandes zonas 
y para intervalos de tiempo muy variables. Existe una je- 
iarqufa en las escalas temporales y espaciales (Cowell y 
Thom, 1994) (Fig. 11.1). 

La escala mas pequena corresponde a una escala de 
tiempo instantanea, en la que se aplican los prineipios 
de la dinamica de fluidos. En esta escala se encuentran 
la respuesta morfoldgica a las olas y mareas, olas de tor- 
menta, tsunamis, etc. (Ingmansony Wallace, 1989), que 
constituyen eventos de baja frecuencia y alta magnitud 


y se encuentran en un peldano superior de la escala. La 
agrupacion histdrica/ planificacidn/ingenierfa/sociedad 
cubre varias ddcadas y kilometres y re line muchos even¬ 
tos. Ingenieril supone una costa modificada por el hom- 
bre; la planificaddn y sociedad implica el estudio de las 
variaciones futuras de la costa y el impacto en el habi¬ 
tat humano. La escala de tiempo geoldgico comprende 
como las costas han evolucionado durante un tiempo 
geologico, particularmente en el Cuaternario y se refie- 
re a un litoral de kildmetros de longitud (Zazo et ah, 
1994). 
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FlGURA 11,1 Repres&ntacitin 
de escalas espaciales y 
temporales implicadas en la 
evolucidn del litoral. Los 
modelados de mayor tamano 
operan a grandes escalas de 
tempo, mientias que las formas 
itoialesde me nor dimension 
lesponden a intervalos de tiempo 
mas coitos (modificado por 
Cowell y Thom, 1994, en 
Woodraffie, 2002). 
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I I n Variaciones de nivel del mar 


El 71% de la superficie terrestre estacubierta por los oed- 
anos y la interfase continente-ocdano (los litorales); el ni¬ 
vel del mar senala la lfnea de costa. Los desplazamientos 
de las antiguas lfneas de costa proporcionan una forma de 
estudiar los cambios pasados del nivel del mar y los mo- 
vimientos corticales (Morner, 1983). En ocasiones es di¬ 
ffer! diferenciar las componentes oceanicas y tectonicas de 
los cambios relativos de nivel del mar (Bird, 2000). Estas 


osc i lac i ones han tenido lugar a lo largo de todo el tiempo 
geologico. Algunos de los indicadores de nivel mas ade- 
cuados son oiganismos marinos (percebes, corales, ostras, 
etc.). En litorales deposicionales los antiguos niveles que- 
dan registrados en la estratigraffa y Geomorfologfa Lito¬ 
ral. En costas rocosas los indicadores son plataformas de 
abrasidn emergidas (Fig. 11.2), acantilados y nichos ba- 
sales (Masselink y Hughes, 2003). 


Caprhib 11 * Geomorfologia Litoral 397 












FlGURA 11.2 Plataforma de 
abrasion emergida y costa 
acantilada con escollos. Aird 
Fenish, oeste de la l&la Lewis, 
felas Hebrides (Reino Unido). 



11.4.1 Causas del cambio de nivel 
del mar 

Una de las principales causas de las fluctuaciones de nivel 
del mar es la variacidn del volumen de agua conte nida en 
los ocdanos. El agua esta presente en la Tierra de diversas 
formas y el volumen total es constants (Tabla 11.1). La ma- 
yorfa del agua se encuentra en los ocdanos y mares, pero 
el hielo y el agua subterranea tambi&i representan una can- 
tidad significativa, aunque existe una gran incertidumbre 
en el calculo de esta ultima (Pirazzoli, 1996). 

Los cambios son globales, ya que los oc^anos estan 
interconectados. A estos cambios se les denomina eusta- 
Scos (Suess, 1888). Se diferencian distintos tipos de cam¬ 


bios eustaticos (Fairbridge, 1961). Uno de ellos es el tec- 
tono-eustatismo, que resulta de cambios tectdnicos en la 
forma de las cuencas oceanicas. Los movimientos pueden 
ser epirog^nicos, orog^nicos e isostaticos. Cuando se pro¬ 
duce una disminucidn de la capacidad de los ocdanos tie- 
ne lugar un relleno con sedimentos transportados desde la 
tierra al mar. Este cambio eustatico se conoce como sedi- 
mento-eustaitico, que tambidn puede producirse por la 
compactacion de los sedimentos. Otro tipo de eustalismo 
es el glacio-eustatismo, producido por el crecimiento y 
desintegracion de los glaciates y casquetes de hielo. A es¬ 
tos tres tipos se unen otros de menor significado, como los 
estericos, que resultan de la elevacion de la temperatura 
del agua, que da lugar al calentamiento y expansion de los 


TABLA 11.1 Estimaciori da bs volumenes da agua almacenados y sus 
aquivaientes an profundidad da agua (Massetink y Hughes, 2003). 


Para metro 

Volumen actual 

(km 4 ) 

Equivalent# 
en profundi dad 
en el agua 

Agua en la stmosfers 

13.000 

36 mm 

Gceanos y mares 

1.370-10* 

3 r 8 Km 

Lagos y embalsas 

125.000 

35 cm 

Rios y canales 

1.700 

5 mm 

Fantanos 

1600 

10 mm 

Agua biobgica 

700 

2 mm 

Humedad del sueb y la zona saturadas 

65.000 

18 cm 

Agua subterranea 

4 - 10 s a 60 * tO 6 

11 a 166 m 

Hielo 

32,5 ■ 10* 

90 m 

AntartkJa 

29,3 • 10* 

81 m 

Groenla ndia 

3 - 10* 

8 m 

Otros 

200.000 

1 m 
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oc^anos y, como consecuencia, el nivel del marasciende; 
ocurre lo contrario cuando el agua se enfrfa. (Warrick, 
1993). Tatnbi^n el wlcanismo puede dar origen a asccn- 
sos o descensos del nivel del mar. Estos cambios pueden 
tambi^n estar afectadqs por la hidrostasia, que se produ¬ 
ce por subsidencia del fondo oceanico, como consecuen¬ 
cia de la rapida fusion de los casquetes y aumento del 
volumen de agua. Por otra parte, los cambios de nivel pue¬ 
den estar afectados por cambios geoidales, ya que la su- 
perficie del mar no es plana, sino que constituye una 
superficie que viene determ inada por el campo gravitato- 
rio. A esta superficie se le llama geoide y existen global- 
mentegrandes ondulaciones y depresiones (Morner, 1976 
y 1980a). En menor grado tambten contribuyen las co- 
rrientes oceanicas en gradientes transversos que se de- 
sarroUan cuando las corrientes son fuertes, y la action 
antropica bajo la forma de subsidences (extraction de 
agua, gas y petrdleo), carga de estructuras artificiales, des- 
caiga de materiales, dragados, etc. (Bird, 2000). 

11.4.2 Cambios eustaticos 

holocenos y predicciones 
futuras 

Durante el Holoceno, unos 11.500 BP (Roberts, 1989), la 
fusion de los hielos dio lugar a la Transgresion Plan- 
driense, que se produjo de forma discontinua. En los lil- 
timos 6.000 anos el nivel del mar ha permanecido estable 
en todas las costas del mundo y corresponde a la fase de 
alto nivel del mar {highland). 

Se han propuesto un mimero de curvas de variaciones 
de nivel del mar asotiadas con la Transgresion Flandrien- 
se (Fig. 11.3). Estas curvas indican un rapido ascenso 
hasta hace unos 6.000 anos. Fairbridge propone varias fluc- 
tuaciones que superan el nivel del mar actual y las pro- 
puestas de otros autores no sobrepasan este nivel (Cun-ay 
et al ., 1969). Las diferenciaciones se deben a la dificultad 
de separar los efectos eustaticos de los isostaticos. Por otro 
lado, Morner {1987) indica que las curvas eustaticas deben 
definirse por regiones y no para todo el globo terraqueo. 

A partir de los 6.000 BP, la componente glacio-eustati- 
ca ceso y la situacion cambio, de tal forma que las varia¬ 
ciones de nivel del mar se deben, desde entonces, funda- 
mentalmente a la redistribucion de masas de agua en el octi 
ano a trav^s de las corrientes (Pirazzoli y Morhange, 2005). 

El nivel del mar actual se estudia mediante registros de 
marea, levantamientos geode sicos e indicadores biologi- 
oos, pero es diffcil obtener medidas precisas de variacio¬ 
nes de nivel del mar (Bird, 2000). 

Como consecuencia de la prediction de calentamien- 
to global debido a los gases invernadero, indicado por los 
informes del IFCC (International Panel of Climatic Chan¬ 
ge), ha surgido una gran controversy entre las prediocio- 
nes alarmistas de rapida fusion de los gladares y casquetes 
de hielo, que Ueva oonsigo un importante ascenso del mar, 
y las mas mesuradas realizadas por geomorfdlogos espe- 


Edad: 10 s ales antes del presents 



FtGURA 11.3 Cuivas de variaciones de nivel del mar 
durante el Holoceno (Curray, 1969; en Flor, 2004). 


dalistas en las variaciones de nivel del mar obtenidas por 
datos de campo. 

Las estimaciones del IPCC se basan en modelos geo- 
ffsicos de carga, que segun Pirazzoli (2004) se fundamen- 
tan en aproximadones basadas en asundones simplistas, 
en contraposition con los datos mas pretisos que oftecen 
los trabajos de campo. Segun este autor no existe prueba 
alguna de un aporte de agua adidonal al oceano procedente 
del casquete de la Antartida. 

Segiin los datos de campo y de maredgrafos, el nivel 
medio global del mar ha sufrido una elevacidn de l,0-1,1 
mm/ano en el periodo de 1850-1930. Durante la etapa en¬ 
tre 1930 y 1950 el nivel del mar desciende. A finales del 
siglo xx no hay se hales de aceleracion. A partir de las al- 
timetrias por satdite durante la ddcada de 1990 no se re- 
conocen cambios en este periodo (Mdrner, 2004). Estos 
datos estan en desacuerdo con las predicciones de los mo¬ 
delos del IPCC (Houghton et al., 2001) que estiman un as¬ 
censo entre 11 y 77 cm para el ano 2100 para el supuesto 
IS92a (Fig. 19.10), cifra algo menor que la serialada en 
1996 (Houghton et al., 1996) que fluctuaban entre 20 y 86 
cm para el mismo supuesto. Esto indica que no hay que te- 
ner miedo a la inundation futura indicada en la mayorfa 
de los escenarios de calentamiento global (Morner, 2004). 

No cabe duda de que el planeta se calienta y que en par¬ 
te se debe al i ncremento de ga ses invernadero. Con respedo 
al nivel del mar, no hay una relation directa entre el in¬ 
cremento de temperatura y las variaciones de nivel del mar 
y no existe una aceleratidn en el ascenso del nivel del mar, 
tal como se manifxesta con la temperatura (Zazo, 2006). 
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I J Olas, corrientes y mareas 


En la costa los procesos que inciden sobre la misma son 
el viento, olas, mareas y corrientes. Todos ellos se inter- 
fieren y es conveniente estudiarlos por separado. La prin¬ 
cipal fuente de energi'a para una gran parte de las costas 
procede de las olas. En algimos litorales las mareas son im- 
portantes y llegan a ser dominantes en estuarios o bahfas. 

Las olas son ondulaciones sobre la superficie del agua 
producidas por el viento. Se caracterizan por movimientos 
orbitales del agua que disminuyen rapidamente hacia el 
fondo, hasta que el movimiento es muy d£bil a una pro¬ 
fundi dad aproximadamente igual a la mitad de la longilud 
de la ola (L/2) (Fig. 11.4). La profundidad a la que la ac- 
cion de las olas es inapreciable se denomina base de la ola. 
La alt ura de la ola (A) es la diferencia en elevacidn entre 
la cresta y el valle; es proporcional a la velocidad del vien¬ 
to. El periodo (P) es el tiempo que emplea una ola en re- 
coner una distancia igual a la de su longitud de onda. 

La mayoria de las olas se originan por el viento (olas 
de viento). Sin embargo, las olas pueden trasladarse fue- 
m del area de una tormenta y se denominan olas de mar 
de fondo (swell). Las grandes olas se generan por fuertes 
tormentas y en el centro del ocdano pueden alcanzar 20 m 
de altura, pudiendo recoirer distancias de mas de 500 km, 
a velocidad de 80 km/hora. Estas olas al acercarse a la cos- 
la alcanzan una mayor altura e inclinacion hasta romper 
produciendo rompientes (Bird, 2000). 

Las olas mas grandes estan asociadas con los fuertes 
vientos de las latitudes templadas, en las que se desarro- 
llan vientos del oeste. En el hemisferio meridional se en- 
cuentran en latitudes de unos 60° S y en el septentrional 
a 40-60° N. Las inlensas tormentas tropical es, llamadas 
huracanes en el Atlantico, tifones en Asia y ciclones en el 



FlGURA 11.4 Tdrminos utilizados para las olas y direccion 
de avarice de las mismas (Bird, 2000). 


Pacifico occidental, se desarrollan oerca del Ecuador. Por 
otra parte, los monzones generan olas sobre las costas de 
la India y del sureste de Asia. 

Cuando una ola se aproxima a la costa, formando su 
cresta un angulo con las curvas del nivel del fondo mari- 
no, la profundidad de agua varfa a lo largo de la cresta de 
la ola. Si la ola esta en aguas poco profundas, la veloci¬ 
dad de la ola tambten cambia a lo largo de la cresta, des- 
plazandose mas lentamente que las olas de aguas mas 
profundas. De todo ello resulta una rotacion de la cresta 
de la ola, o lo que es lo tnismo las trayectorias de las olas 
se curvan. Este proccso se denomina retrace ion de las 
olas. Las trayectorias ortogonales tienden a converger so¬ 
bre los promontories, que provocan un incremento en la 
altura de la ola y una concentracidn de la energta de la mis¬ 
ma: en las bahfas las ortogonales divergen, produciendo 
una dispersion de la eneigfa (Woodroffe, 2002). (Fig. 
11.5). Estas transformaciones de las olas tienen una gran 
importancia en las corrientes proximas al litoral, transporte 
de sedimentos y morfologfa litoral. 

Cuando la velocidad del agua en la cresta excede a la 
velocidad de la ola, sobrepasando al resto de la misma, la 
ola rompe. La cafda del agua en las rompientes produce 


(a) Ffeya 




FIG URA 11.5 Retrace id n de las olas. (a) Olas cuyas 
trayectorias Se acercan perpendiculares a la costa. La 
dveigencia de las trayectoiias viene indicada por b> b^. (b) 
Olas con aproximaddn oblicua a la costa. La difraccldn tiene 
lugardetras del rompeolas (Woodroffe, 2002). 
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el maximo efecto erosivo de la ola sobre el fondo del mar. 
Las rompientes pueden ser de cuatro tipos (Fig. 11.6). Las 
rompientes en derrame {spilling) se desarrollan en areas 
poco profundas y producen gran cantidad de espuma. Las 
rompientes en voluta {plunging) son tfpieas de fondos ma- 
rinos mas prof undos, la cresta se incurva dejando un hue- 
co detaajo y se desplotna sobre la superfide del agua. Las 
rompientes onduladas {surging) se encuentran enlas pla- 
yas mas profundas, la cara frontal tiene poea espuma y se 
rompe por su base. Por ultimo, las rompientes de colapso 
{colapsing) son inteimedias entre las onduladas y en vo¬ 
luta. Estos diferentes tipos de rompientes se relacionan con 
la pendiente de la playa y la profundidad relativa del agua. 

Las corrientes de resaca son irecuentes en muchas 
jJayas y se las conoce por el riesgo que tienen cuando son 
fuertes. El agua transportada por las olas tiene que retro- 
ceder y se produce un flujo de retorno canaliforme. Estas 
conientes, que son habituates en donde hay grandes olas. 


desaparecen mar adentro (Fig. 11.7). Los canales de re¬ 
saca alcanzan hasta 30 m de anchura y velocidades de 8 
km/h. Para evitar los riesgos de las corrientes de resaca el 
bahista debe nadar paralelo a la costa hasta que desapa- 
rezca el reflujo de la resaca (Shepard, 1959). En las co- 
irientes de resaca de playas de grano grueso se producen 
cuspides de playa (beach cusps), que tienen forma de me¬ 
dia luna y un espaciado constante a lo largo de la playa; 
son tfpieas de olas de baja energia que rompen directa- 
mente sobre la playa (Masselink et al, t 1997). Las co¬ 
rrientes a lo largo de la costa llevan consigo un transporte 
de sedimentos, denominado deriva litoral. Esta puede de- 
ducirse por la direccidn en la que progresan las flechas que 
se construyen en los estuaries y desembocaduras de los 
rios. Tambidn son indicadores la arena que se deposits en 
los rompeolas, promontorios naturales y afloramientos ro- 
cosos. La deriva litoral puede determinarse utilizandotra- 
zadores fluorescentes o radioactivos, entre otros mdtodos. 



FIG UR A 11.6 Diferentes 
formas de mmpientes que se 
gene ran en funcidn de la 
pendiente de la playa y de la 
altura relativa (Afa), siendo a la 
prefundidad del agua (Galvin, 
1966). 



FIG URA 11.7 Corrientes 
costeias y desaiTOllo de 
Corrientes de resaca (Shepard, 
1959). 
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Los tsunamis omaremotos, mat llamados olas de ma¬ 
ma, se generan por desplazamientos subitos en el fondo 
del mar, tal como los terremotos asociados a fallas sub- 
marinas {Gonzalez, 1999). Otras causas me nos importan- 
tes son los desplazamientos submarinos, como el colapso 
que genero la caldera de Krakatoa en 1883, en el que se 
originaron olas de hasta 30 m de altura. Los tsunamis an- 
tropicos se producen por explosiones atomicas submari- 
nas (Atolon de Bikini) (Bryant, 2001). 

La longitud de las olas de los tsunamis pueden superar 
los 100 km y en alta mar las alturas de las crestas son me- 
nores de un metro y no se detectan por barcos. La veloci- 
dad de propagacidn disminuyc con la profundidad y en 
ocdanos profundos, como el Pacifico, si la profundidad es 
de 5 km, la velocidad supera los 500 km/hora. Cuando el 
tsunami llega a aguas poco profundas, la velocidad dismi¬ 
nuye rapidamente y la altura de la ola puede alcanzar 30 
m, efectuando una intensa erosidn en el litoral. Las series 
de olas de un tsunami estan separadas de unos pooos mi¬ 
nutes a una hora y la labor mas destructiva puede ser de 
cualquiera de las olas. En el tsunami de Hawaii de 1 de 


abril de 1946, fue la octava ola de la serie la de mayor po- 
der destructive (Bolt al., 1975). 

Los tsunamis se producen entre otras causas, a partir 
de fallas submarinas de componente vertical, ya que las 
de desplazamiento horizontal no producen tsunamis, como 
el texremoto de San Francisco de 1906 con 6 m de des¬ 
plazamiento en la falla. El desaxrollo es importante en zo- 
nas de destruccidn de corteza, como el cinturdn del 
Oceano Pacifico. Existe una relation entre las magnitudes 
de los terremotos y tsunamis y la altura de las olas (Tabla 
11.2) (McGuire et al., 2004). 

Arafz del devastador tsunami de 1 de abril de 1946, 
en las Islas Hawaii, se establecieron sistemas rapidos de 
comunicacion y mapas de trayectorias y tiempos de reco- 
rrido de tsunamis (Fig. i 1.8). La alerta debe ser muy ra- 
pida, ya que el tsunami emplea apenas 10 horas entre Chile 
y Hawaii y 20 horas de Chile a Japon. 

El 17 de julio de 1999, se origino un teiremoto en Pa- 
pua-Nueva Guinea, cuyo epicentre se situd a 20 km de la 
costa y el hipocentro a 33 km, con magnitud de 7,1. El 
terremoto produjo una serie de tsunamis destructives. 





FIGL'RA 11.8 Mapa de Oceano Pacifico indicando los tiempos de recomdo del tsunami conespondiente al terremoto de Chile 
de I960. La curvatuia de los frentes de las olas muestia refracciones por cambios en la piofundidad del oc4ano (Japan 
Meteorological Agency, en Bolt ef at, 1975). 
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TABLA 11.2 Re lac ion entre magnitudes del terremoto 
y del tsunami y alturas alcanzadas por las olas sobre el 
nivel medio del mar en Japon (Bryant, 2001). 


Magnitud 
del I err em ote 
(escala Richter} 

Magnitud 
del tsunami 

Altura maxima 
de las oJas 
| metros) 

6,0 

-2 

<0 f 3 

6,5 

-1 

0^5-0,75 

7,0 

0 

1,0" 1, B 

7,5 

i 

^0-3 f 0 

8,0 

2 

406,0 

8,2 

3 

ao~t2 f o 

8,5 

4 

16,0-24,0 

8,8 

5 

>32 


alcanzando la ola mas grande 30 tn de altuxa. Arraso 
muchos pueblos de Pescadores. Los tsunamis ocasiona- 
ron 2.200 muertos y 6.000 personas quedaron sin hogar 
(Hugget, 2003). 

Los levantamientos geomorfologicos, las dataciones 
isotopicas de flechas litorales y los datos histdrioos han po- 
sibilitado la reconstruccion de los efectos que tuvo el tsu¬ 
nami de 1755, producido por el terremoto de Lisboa, a lo 
largo de la costa gaditana (Dabrio et al., 1998; Kelletat et 
al., 2005; Gracia et al., 2006). Las olas del tsunami expe- 
rimentaron procesos de refraccidn en la plataforma conti¬ 
nental gaditana dando lugar a alturas que en algunos 
punt os superaron los 10 m, produciendo una importante 
erosidn {Fig. 11.9). 

Como consecuencia del tragico tsunami del Ooeano In- 
dioo en diciembre de 2004 (Satake et al., 2007) se ha re- 
tomadoel interns por la investigacion de paleotsunamis por 
mdtodos sedimentologicos, con elfin de conocer la edad 
y los periodos de retorno, asf como efectuar reconstruc- 
ciones paleoambientales (Williams et al., 2005). Esta pre- 
ocupacion viene refrendada por la edicion de un numero 
especial en 2005 dedicado a tsunamis en la revista Mari¬ 
ne Geology {vol. 215). 

Adetnas de las corrientes generadas por las olas, se re- 
oonooen otras de caracter oceanografico que inciden en el 
dominio litoral y afectan a la distribution global de orga- 
nismos y a los climas en las que inciden. Las corrientes 
oceanicas se producen por la action del viento sobre la 
superficie del ocdano abierto, empujadas por gradientes de 
presidn y diferencias de densidad, como resultado de va- 
riaciones en la temperatura y salinidad y se denominan ter- 
mohalinas. Estan influe ntiadas por la distribucion de las 
areas tenestres, con desviacion de las corrientes por la 
fiierza de Coriolis (Fig. 11.10). En el hemisferio septen¬ 
trional la circulacion se produce en el sentido de las agu- 
jas del reloj, lo contrario que en el hemisferio meridional. 
Se crean corrientes calidas en la parte occidental de los 
ocdanos y a lo largo de las costas orientales la circulacion 



ns 1 eras 1 

FICL'RA 11.9 Direcciortes de llegada de las olas del 


tsunami de 1755 a lo largo de la costa gaditana, a partir de 
datos de tampo. Los numeios indican alturas maxi mas de 
inundacidn por el tsunami en metios, oonocidas a partir de 
dlversa documentacidn histories (Gracia et a/., 2006). 

es fria y el agua marina sufre una menor evaporation, lo 
que trae consigo una marcada aridez de las costas situa- 
das al oeste de las mayores masas continentales (Desier- 
tos de Perii-Chile, Desierto de Namibia-Angola). 

Las mareas son movimientos del agua producidos por 
la atraccion gravitacional de la Luna y, en menor grado, del 
Sol. En casi todas las costas hay un ascenso de matea (ple- 
amar) y un descenso de la mistna (bajamar). El tango u os- 
cilacion mareal en medio del oc6ano es muy pequeno 
(<1 m), pero aumenta hacia la costa y puede alcanzar valo- 
nes que superan los 10 m. El aumento del rango mareal de- 
pende de la anchura e inclinacion de la plataforma 
continental, de la situacion y forma de los continentes y de 
la existencia de grandes bahras. For consiguiente, la distri- 
bucidn del rango mareal esta fuertemente oontrolado por la 
configuracion de los oc6anos y de las costas (Masselink y 
Hughes, 2003) (Fig. 11.11). Los rangos macromareales su¬ 
peran los 4 m y se encuentran en mares semicerrados y en 
estuarios. Los rangos micromareales estan por debajo de 2 
m y se localizan fundamentalmente en costas de mar abier- 
tas y practicamente en todos los mares cerrados. Un gran 
rango mareal puede desarrollar una amplia zona interma- 
real, como en la Bah/a de Mont Saint Michel (Francia) don- 
de quedan expuestos 20 km de llanuras de arena y lodo. 
Tambi6n se pueden encontrar fluctuaciones de marea en la- 
gos, como en los Grandes Lagos de Estados Unidos. 

Las mareas alcanzan sus valores maximos cuando el 
Sol y la Luna tienen la mistna orientacion que la Tierra. 
Estas condiciones, que coinciden con Luna llena y Luna 
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FlGL'RA 11.10 Gorrientes 
oceanicas globales y circulation 
de aguas p rotundas (Woodroffe, 
3002). 


FIG LIRA 11,11 Distribution 
Global dal intervalo de mareas 
(mcdificadc de Davies, 1980). 




f I < 2 m (micro 1 ) f 1 2A rrn (mesa) > 4 m (macro} 


nueva, se Hainan mareas vivas. Cuando la Luna forma An¬ 
gulo recto con el Sol, respecto a la Tierra, las dos fuerzas 
se oponen y las pequenas mareas resultantes se denomi- 
ran mareas muertas. 


Por otra parte, las entradas de las bahfas y los estrechos 
entie islas tienen con frccucncia fuertes corrientes de ma- 
rea. Los canales de marea ejercen una importante accion 
erosiva por los flujos y reflujos de la misma. 


11.6 


Costas acantiladas y plataformas rocosas 


Las costas acantiladas pueden definirse como laderas 
abruptas que limitan las costas {Emery y Kuhn, 1982). Por 
consiguiente, forman una zona de transicion bastante neta 
entre el continente y el mar. Las ties cuartas partes de las 
costas del mundo son acantiladas {Bird, 2000) {Fig. 
11.12). Estan atacadas por el oleaje y, como consecuen- 


da, se producen morfologfas erosivas. El desarrollo de las 
costas rocosas suele ser muy lento, como en Galicia (P6- 
rez-Alberti et at,, 2000). En las costas constituidas por ro- 
cas dasticas su evolucion es rapida y se pueden analizar 
los cambios geomorfologioos que han tenido lugar, por di- 
ferentes tecnicas de estudio (mapas, fotografCas adreas. 
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medidas in situ , etc.)- Los tratados especfficos de Tren- 
haile (1987) y Sunaniura (1992) sobre la geomorfologia 
de las costas rocosas analizan detenidamente los proce- 
sos y formas de estos ambientes. 

Las rocas que constituyen los acantilados estan some- 
tidas a la actividad de numerosos procesos de erosion me- 
canica, de meteorizacion ffsica y qufmica, bioerosidn y 
movimiento de mas as (Trenhaile, 1987; Masselink y Hug¬ 
hes, 2003). La erosion mecanica por las olas moviliza el 
material desprendido y la abrasion efectua un desgaste me- 
canico, mientras que la aocidn hidraulica de embate de las 
olas produce el ensanchamiento de las grietas. 

Probablemente, la meteorizacion es el principal me- 
canismo erosivo. La gelifraccion y el humedecimiento y 
secado debilitan tanto a los capilares como a las grietas. 
La meteorizacion salina o haloclastismo produce un au- 
mento de volumen en el crecimiento de los cristales, en- 
sancha los pianos de debilidad y produce alveolos 


{honeycomb) (Fig. 11.13). La meteorizacion qufmica com- 
prende numerosas reacciones, como la disolucion, hidrd- 
lisis, oxidaeidn e hidratacidn. La bioerosidn es la 
movilizacion de las rocas por organismos como los mo- 
luscos litdfagos y tambidn se efectua por vfa bioqufmica 
(Fox, 2005). La bioerosidn es mas importante en las cos¬ 
tas tropicales, debido a la gran cantidad de organismos 
existentes (Spencer, 1988). 

Los movimientos de masa son frecucntes en los acan¬ 
tilados, debido en parte a la inestabilidad de los mismos 
que, por otra parte, estan siendo atacados en su base por 
las olas. Son frecuentes la cafda de bloques de distinto ta- 
mano, sobre todo en acantilados de rocas blandas (May, 
1972), que experimentan una elevada velocidad de retro- 
ceso (Fig. 11.14). Los deslizamientos rotacionales y pla- 
nares y los flujos de tierra {earth flow) y de barro (mud 
flow) son relativamente frecuentes en los acantilados ma- 
rinos. 



FIG LIRA 11.12 Costa 
acantilada de gian altuia en un 
trap basaltico con diques. 
Acantilado de los Gigantes. 
Puerto Santiago. (Isla de 
Tenerife, Esparto). 



FIGURA 11.13 Alveolos 
desarrollados en acantilado 
oostera de areniscas jurOsicas. 
Elgol. Isla de Skye (Reino Unido). 
R)to F. Gutierrez. 
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FIG UK A 11.14 Acantilado de 
rocas blandas y bloques 
desprendidos, Ajim. Sureste de 
Tunez. 



La morfologia de los acantilados cs consccuencia de 
la actuacion de los procesos descritos. Sunamuia (1992) di- 
ferencia ties tipos de morfologfas de costas acantiladas 
(Fig. 11.15); plataforma rocosa inclinada, plataforma ro- 
cosa horizontal y acantilado vertical. Las primeras, son pla- 
tafomias que buzan suaveniente sin ninguna discontinuidad 
topografica significativa. Se las denomina de numerosas 
formas; plataformas oosteras, plataformas li tor ales, plata- 
formas submarinas, bancos, etc. (Sunamuia, 1992). Las se- 
gundas son las plataformas horizontal s con una marcada 
cafda hacia el mar. Las terceras son acantilados subveiti- 
cales que se sumeigen en el mar sin ninguna plataforma de 
erosion. La morfologla de Los acantilados estarelacionada 
con las variadones litologicas y estructurales. En la base 
de los acantilados suele desarrollarse un nicho basal 
(notch) a la altura del nivel de marea alta (Fig. 11.16). Las 
zonas de rocas mas resistentes dan lugar a promontorios o 
cabos, en las que se reconocen islotes columnar es (stacks) 
y esc olios (afloramientos subadneos de pequeno tamaiio) 
(Fig. 11.17). Cuando el litoral esta constituido por mate- 
riales de erosion mas facil que los drcundantes se originan 
bahias y calas (Fig. 11.18). 

Los acantilados que alcanzan mas de 300 m de altura 
se denominan megacantilados (Bird, 2000). Se encuentran 
en las costas de Perti y Chile, donde se ha producido un 
levantamiento tectonico neciente, y en las islas volcanicas 
atlanticas, como en Tenerife (Islas Canarias) (Fig. 11.12). 

Los perfiles de los acantilados estan reladonados con 
oontroles litologico-estructurales. En formaciones hori- 
zontales en las que alternan rocas duras y blandas, los per¬ 
files son escalonados, debido a la erosion diferendal. En 
rocas masivas son verticales y en rocas blandas los perfi¬ 
les pueden tener tamhidn ladeias verticales, por el rapido 
desariollo de los movimientos de masa (Fig. 11.14). Cuan- 
do se interrumpe la erosion marina en los acantilados y los 
frocesos dominantes son los subadreos, el acantilado se 
degrada y los perfiles son dcuninantemente convexos (co- 


F1GURA 11 .IS Ties tipos de morfologfes de costas 
acantiladas y principals rasgos erosivos: (a) plataforma 
rocosa inclinada; (b) plataforma rocosa horizontal; 

(C) acantilado vertical (Sunamuia, 1992). 

astal bluff) (Bird, 2000), aunque las ladeias evolucionan 
en funcion de la resistencia de las rocas y de las caracte- 
rfsticas climaticas. Las costas tropicales presentan con fre- 
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FICI RA 11.16 Nicho basal an 
la base de un acantilado de rocas 
blandas y bloques desprendidos. 
Ajim. Costa su rests de Tonez. 



F1GURA 11.17 blotes, costa 
acantilada y rasa elaboiados en 
caJizas y margas del Cretacico. 
Santander. 



F1GURA 11.18 Gala 
desarrollada en granites de la 
Costa Brava (provincia de 
Gerona). 
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cuencia este tipo de morfologfa, debido a la intensa me- 
feorizacidn suba^rea y denudacion. En los perfiles de 
detalle de los acantilados se puede reoonocer una laiga his- 
toria geomorfologica debida a procesos marinos y sub- 
aereos. Este tipo de acantilados se denominan acantilados 
compuestos (Griggs y Trenhaile, 1994). Enel acantilado 
de Gibraltar, se reconocen laderas convexas o rectas, te- 
trazas de abrasion, brechas de ladera, formas y depositos 
kaisticos y dunas (Rodrfguez-Vidal et al., 2004). 

Los acantilados, en su retroceso, ortginan cuevas ma¬ 
rinas, en las que la erosion penetra en zonas de debilidad. 
En los bufaderos ( blowholes) las olas penetran en una 
cueva y al romper el techo de la cavidad expelen el agua 
al exterior en una gran roc Lada. Cuando el oleaje excava 
las rocas por pianos de debilidad se pueden generar 
grandes gargantas o hcndiduras. Los arcos marinos 
naturales (Fig. 11.19) pueden desarrollarse algunas veces 
a partir de cuevas marinas (Trenhaile, 1987; Sunamura, 
1992). 


Las medidas de retroceso de los acantilados suelen re¬ 
al izarse tomando como punto de partida la cirna del acan¬ 
tilado, aunque tambi^n pueden obteneise a partir de perfiles 
de acantilados de detalle con morfologtas de los mismos. 
La erosidn de los acantilados se hace pal pable despu^s de 
las grandes olas de tormenta. En el tratado de Sunamura 
(1992) se enumeran los retrocesos lineales de los acantila¬ 
dos de numerosas partes del mundo y se obtienen unos va- 
lores medios: 

■ 1 mm/ario en acantilados de granito. 

• 1 mm-1 cm/aho en calizas. 

• 1 cm/aho en pizarras. 

■ 10 cm-1 m/aho en creta y rocas sedimentarias ter- 
darias. 

-1-10 m/aho en depositos glaciares. 

• Al tnenos 10 m/aho en cenizas volcanicas. 

Mucbos acantilados estan bordeados por pi at a lor mas ro- 
cosas o de abrasion (Fig. 11.20). Algunas son horizonta- 


FIGURA 11,19 Arcos marinos 
hcididos en calizas 
magnesianas. Marsholen Bay 
(noreste de Inglaterra). Foto 
F Gutierrez. 



FIG UR A 11.20 Plataforma de 
abrasion al pie del acantlado. 
Santander. 
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les y se cncucntran cn la zona in areal en ambicntcs micro 
y mesomareales (Fig. 11.15b). Otras buzan (Fig. 11.15a) 
ligeramente hacia el mar (1 -5°) y se extie nden desde la base 
del acantilado hasta por debajo de la accion de las mareas 
y son frecuentes en los medios macromareales. No obs¬ 
tante, los diferentes tipos de plataformas estan mas rela- 
cionadas con el balance de la aocidn del oleaje y iesistencia 
de las rocas. Cuando el balance se inclina daramente a fa¬ 
vor de la resistencia de las rocas se originan acantilados 
verticales (Fig 17.15c), sin ninguna plataforma de abrasion 
(Sunamura, 1992). Algunas costas acantiladas presentan 


valles colgados truncados por el retroceso de los acantila¬ 
dos y desde los valles se desprende agua bajo la forma de 
una cascada (Fig. 11.21). Estas drcunstancias indican que 
la velocidad de retroceso de los acantilados es mucho ma¬ 
yor que el encajamiento de los valles. 

Sobre costas calcareas, la disolucion de las calizas pro¬ 
duce diferentes tipos de lapiaz con mareadas asperezas. En 
el techo de los pequenos acantilados carbonatados se pro- 
ducen tfpicas viseras o voladizos (Fig. 11.22), mientras 
que en la superficie de las plataformas de abrasion calca- 
reas se observan durante la bajamar pequenas depresiones 



FIGURA 11.21 Acantilados en Jui£sico y sills bdsicos 
terdarios. Valle colgado y cascada. The Kilt Rock. Isla de 
Skye (Reino Unido). Foto F. Gutierrez, 



FIGURA 11-22 Morfologia en 
vis era en calcarenitas 
pleistocenes. Los Escollos. Cabo 
de Gala (provincia de Almeria). 
R)to F. Gutierrez. 
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cerradas de fondo piano y unos centfmetros de aitura (ivw- 
ques) que estan ribeteadas por concreciones sinuosas car- 
bonatadas construidas por algas calcareas, vermidos o 
incluso serptilidos (Fig. 11.23). En Guilcher (1953, 1954) 


se puede consultar una description detallada de estas mi- 
croforraas. For otra parte, Twidale et al. (2005) analizan 
el papel del grabado {etching) en la formation de las pla- 
taformas y del micromodelado acompanante. 


FIG LIRA II .23 Plataforma de 
abrasion en marea baja con 
limitadas por 

ooncredones carbonafadas, 
Tbrregoida, San Fernando 
(provincia de Cadiz). Foto 
F J. Gracia. 



I / Costas de arrecifes 

Los arrecifes coralinos presentan las morfologtas de mon- 
tfculos rocosos, plataformas o cordones que se elevan dd- 
bilmente por encima del fondo marino rocoso y estan 
constltuidos fundamentalmente por restos de esqueletos de 
organismos. Su estnidura externa consta principalmente 
de corales ramilicados que han crecido sobre esqueletos 
antiguos. En el interior de esta estructura se han introdu- 
cido por las olas diferentes tipos de detritos (Shepard, 
1959). Los arrecifes coralinos presentan un balance muy 
sensible entre la construccidn biologica y los procesos ff- 
sicos que los destruyen y controlan la morfologfa de los 
arrecifes. Desde el punto de vista de la product!vidad un 
arrecife es una comunidad compleja con una gran varie- 
dad de vida animal, que se analiza detenidamente en Ing- 
manson y Wallace, 1989; Viles y Spencer, 1995. 

Los arrecifes de coral se local izan solo en zonas que tie- 
nen las aguas calidas durante la mayor parte del ario, en las 
que la temperatuta del mes mas Mo nunca es menor de 
18° C y la del mes mas calido no s upera los 34° C. Se en- 
cuentran en aguas tropicales, que se sitiian entre 30 ° N y 
30° S (Guilcher, 1988). Los corales tambfen dependen de la 
salinidad del agua y son bastante tolerantes, ya que aceptan 
desde 30 a 38 partes por mil e incluso hasta4041 en el Mar 
Rojo. La lurbidez del agua es incluso mas importante para 
el crecimiento del arrecife, ya que los corales neoesitan para 
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coralinos 

su desarrollo unos niveles de luz adecuados. En estas zonas 
tropicales de intensa meteorizacidn, los productos transpor- 
tados por los rios llevan una elevada carga en suspension. La 
ausencia o escasez de arrecifes de coral se explica por la ele¬ 
vada turbidez de las aguas en el Sur y Este de Asia (Guil¬ 
cher, 1988). La distribution de los arrecifes estarelacionada 
tambicn con la dispersion del plancton. Este zooplancton 
constituye el alimento de los corales y su suministro de- 
pende considerablemente de la tirculacion del agua y, por 
eso, los arrecifes tienen un mayor desarrollo en las zonas de 
bariovento de los continentes e islas, que a sotavento. 

La velocidad de crecimiento de los corales se estima en¬ 
tre 1 y 14 mm/ario (Spencer, 1994). En su crecimiento ha- 
tia arriba pueden quedar expuestos al nivel de marea bajo 
y, por consiguiente, a la action del oleaje. Este produce la 
rotura del esqueleto de los corales por las olas de tormen- 
ta, originando grandes cantidades de gravas y arenas de co¬ 
ral que se alojan en las partes mas bajas de los arrecifes. 

Los tipos principals de arrecifes coralinos son los cos- 
teros, barrera y atolones (Guilcher, 1988) (Fig. 11.24). Los 
arrecifes marginaks (fringing) se han edificado tanto ha- 
tia arriba coino hacia fuera en mares poco profundos del 
borde de continentes o islas. Const an de una plataforma arre- 
tifal a nivel de marea baja. Algunas plataformas han sido 
modeladas por el oleaje y constituyen plataformas rooosas 
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FIG L'RA 11.24 (a) Arredfes 
oDstaro$ oon canal poco profundo. 
Aqaba, Jordania. Mar Rojo. 

(b) Arrecife barrera de la Ida Mayotte, 
Oc^ano Indico. (c) Atolbn Tarawa, 
Kiribati, Micronesia. (Recopilado por 
Masselink y Hughes, 2003; an 
Guilcher, 1088.) 


de abrasion. Los arrecifes costeros pueden presentarun ca¬ 
nal poco profundo y estrecho que comunica con el interior. 
Los arredfes barrera se han constmido a cierta distancia 
de la Ifnea de costa y mas o mcnos paralelos a la misma y 
en su interior se desarrolla un lagoon que no supera los 30 
m de profUndidad. En su ffente hacia el mar el Gran Arre¬ 
cife Barrera austral iano se inclina 40°-50° y el agua tiene una 
profUndidad de 1.800 m en su parte norte y unos 180 m en 
la sur. La profUndidad del lagoon oscila entre 18 y 45 m y 
el fondo esta constituido por detritos de origen marino y flu¬ 
vial (Bird, 2000). Los atolones son arredfes que encierran 
un lagoon, en el cual no hay ninguna is la o elevacidn volca- 
nica. Creoen por encima del nivel del mar y generalmente 
son mas o menos asi med icos con diferencias en las partes 
de barlovento y sotavento. Al igual que los arrecifes barre¬ 
ra, estan expuestos a una karst iricacion subferea. En el mun- 
do hay 425 atolones, situados en gran parte en los oc&nos 
Indico y Pacffiooy algunos aislados en el Mar Caribe(Stod- 
dart, 1965b). En las Islas Maldivas se encuentran los de ma¬ 
yor tamano, donde alcanzan 75 km de diametro. Se 
reconocen canales transversales dirigidos al lagoon, mas 
abundantes a sotavento. En el lagoon destacan algunas islas 
de escasa altura con vegetacion tropical. 

La teem a de la suhsidencta de Darwin (1842) pro- 
pordona una secuenda gerfetica del desarrollo de los tres 
tipos principales de arredfes ooralinos (Fig. 11.25). Como 
estos no pueden crecer en aguas profundas, los atolones 
han debido de comenzar su crecimiento sobre un substra- 




FlGURA 11,25 Bloques diagramas que explican la hipdtesis 
de Charles Darwin del desanollo de un atoldn por subsidencia 
de una isla volcanica y crecimiento de un arrecife (Sherpard, 
1959). 
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to en aguas someras. Los arrecifes costeros Grecian alre- 
dedor de una isla y se hundfan lentamente. Con el tiempo 
se desairoliaba un lagoon entre la isla y el arrecife, con- 
virtidndose en un arrecife barrera. La posterior desapari- 
cidn de la isla por subsidcncia trajo consigo la generacion 


de un atolon. La perforacion en el atoldn de Enewetak (Is- 
las Marshall), en el Oc&no Paci'fico, demostrd que el ato¬ 
ldn esta oonstituido por 1.250 m de calizas coralinas de 
aguas someras sustentadas sobre rocas volcanicas, que se 
encuentxan a 3.200 m del fondo marino (Ladd & a/„ 1967). 


11.8 


Playas, barreras y flechas 


Las playas son acumulaciones de arena, grava o una mez- 
da de ambas, situadas en el limite del mar y el continen- 
te, en cuya dinamica intcrvicnc fundamentalmente el 
oleaje (Flor, 2004). Ocupan aproximadamente el 40% de 
las costas del globo terraqueo (Bird, 2000). Los materia- 
fes sueltos de los que estan constituidas las playas actiian 
como un amortiguador que absorbe, refleja y disipa la 
energia liberada en la franja litoral (Anthony, 2005). En 
las liltimas cuatro ddcadas se ha producido un desarrollo 
de la ocupacion en la franja litoral, como consecuencia del 
turismo internacional. Debido a esta invasion, un 70% de 
todas las playas del mundo sufren erosidn (Bird, 1996). 

Las playas, que constituyen una morfologia tridimen¬ 
sional, sufren importantes cambios en sus perfiles, que se 
estudian por transect os en campo y con sensores remotos. 
Algunas playas estan sufriendo acrecion, como las de Rota 
(provincia de Cadiz) durante el corto periodo de 1996- 
2002; esto se debe a las condiciones de buen tiempo (An- 
fuso y Gracia, 2005). Otras, por el contrario, como las 
existentes en el sureste de los Estados Unidos, sufren es- 
pectaculares retrocesos del orden de 4 m/ano, que han pro¬ 
ducido una importante pcrdidas de tierra y de propiedades 
en las costas (Finkl, 1993). 

Las playas varian de tamano y forma. Pueden ser lar- 
gas y rectas, de extensiones kilom^tricas, como las playas 
del golfo de Cadiz (Espana) o forman un conjunto de pla¬ 
yas en bolsillo [pockets beaches) separadas por prornon- 


torios en costas de bahfas. En las playas en bolsillo el vo- 
lumen de sedimentos permanece constante (Davies, 1980). 

El origen de los sedimentos constitutivos de una pla- 
ya es muy variado: fluvial, erosion de los acantilados, se¬ 
dimentos del fondo marino, eolico, a los que se ineluyen 
los resultantes de las actividades antropicas. 

El limite superior de una playa lo constituye la Knea 
hasta donde llegan las mayores olas de tormenta y, el lf- 
mite inferior, se encuentra a la profundidad por debajo de 
la cual no se detectan cambios apneciables en los movi- 
mientos del fondo sedimentario. En las playas se diferen- 
cian varias zonas, cuya complejidad es mayor en las 
playas mareales y se separan en franjas paralelas a la cos¬ 
ta. Corresponden a zonas dinamicas caracterfeticas (Fig. 
11.26). En esta figura se relacionan los terminos en espa- 
nol que se utilizan para la diferenciacidn de las distintas 
partes de una playa mareal (Flor, 2004) (Fig. 11.26). 

En las zonas intermareal y submareal se localizan ba- 
rras (Fig. 11.27), que son cordones sedimentarios sim^- 
tricos o asim^tricos y pueden originate hasta 30 barras. 
Son paralelas u oblicuas a la costa, continuas o comparti- 
mentadas, lineales, sinuosas o en forma de media luna. 
Existen varias hipotesis sobre el origen de las barras, aun- 
que todas ellas estan relacion con la accion de las olas 
(Woodroffe, 2002; Greenwood, 2005). 

Una barrera es una acumulacion de arena y/o grava 
formada por las olas, mareas y el viento, paralela a la cos- 



FIGURA 11,26 Zonacidn morfologica y dinamica de una playa mareal, en un perfil transversal. La zona costsra representa la 
poitridn sumergida por debajo de las Pajama res medias hasta el nivel de base del oleaje, tampion denominada zona submareal 
(offshore o ihoreface, dependiendo de los autoies) (Flor, 2004). 
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FIG LIRA 11-27 Barra y surco 
rntermaneal eo la Playa de 
Castilla. Parque Nacional de 
Donana. Al foodo Matalascanas 
(provincia da Huelva). 


ta, que se situa por encima del nivel del mar actual y con 
frecuencia represa el dienaje terrestre o queda bloqueado 
en un lagoon costero (Horikawa, 1988) (Fig. 11.28 y 
11.29). Las Dechas (Fig. 11.30) representan afloramien- 
tos subaeieos de sedimentos acumulados por las coirien- 
tes de deriva litoral, que transportan arenas y gravas. Las 
flechas son frecuentes en los puntos donde se produce una 
inflexion abrupta de la costa (Rodriguez et al ., 2000). Su 


forma es recta, curvada o en gancho. Las ciispides are- 
nosas (cuspate forelands ) son promontorios de arena, que 
por lo general tienen una serie de cordones. Un tombolo 
esta formado por un cordon de arena de playa que se une 
con la isla (Fig. 11.31). El vocablo procede de Orbetello 
(Italia). Se originan por deriva litoral. En la Peninsula Ibd- 
rica constituyen buenos ejemplos los tdmbolos de Pcnfs- 
cola, Ifach, Trafalgar y Gibraltar. 



(a) Barn&ras y flechas 
Raya de fondo deb^iia COspide arcrosa 


(b) Salientes y tftmbotos 


(c) Distanda critica 



F1GURA 11-28 Diversos tipos 
de flechas tombolas y salientes 
ocabosarenosos. (a) Esquema 
de la distribucidn de estas 
morfoloqiasoon respecto 
a la trayectoria de las olas. 

(b) Definicidn de las para metros 
y presencia de salientes y 
tombolos en relation coo el 
diametro de la isla. (c) Distancia 
critica desde la costa (Horikawa, 
1988). 
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FIGLJRA 11.29 Banera litoral, 
felas Cies (provincia do 
Rantevedra). 



FIGLJRA 11 M Recti as so una 
isla coo una bahfa semicerrada 
en su interior. Costa nororiental 
de los Estados Unidos. 
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Illy Dunas litorales 

Las dunas litorales (Fig. 11.32) estan const! tuidas por are¬ 
nas procedentes de la playa y se acumulan por encima del 
nivel de maiea alta (Nordstrom et al ., 1990). Cuando la 
arena de las playas estaseca el viento puede movilizar los 
granos de arena, fundamentalmente ios comprendidos en- 
tre 0,1 y 0,3 mm, para construir dunas. A diferencia de las 
dunas de los desiertos, 6stas estan sometidas a una gran 
variedad de procesos, como la accion de las olas y la ve- 
getacidn (Bagnold, 1941). Necesitan un importante sumi- 
nistro de arena y una considerable accion del viento. Las 
dunas litorales tambidn estan influenciadas por las olas de 
tormenta, que pueden erosionar las dunas, pero paulati- 
namente las arenas eolicas pueden retornar a los aparatos 
dunares bajo condiciones de tiempo favorables. De todo 
ello se deduce que el mantenimiento de las dunas litora¬ 
les es importante en la proteccion y uso de los dominios 
oosteros. 

Las dunas presentan un buen desarrollo en las latitu¬ 
des medias (Jennings, 1964) con grandes intervalos ma- 
reales. Adquieren un menor desarrollo en latitudes bajas 
y altas (Davies, 1980). En las primeras, la gran vegetacion 
existente en la costa, los bajos niveles de eneigt'a de las 
das y otras causas de menor incidencia dificultan un gran 
desarrollo de las dunas. En las latitudes altas la escasez de 
sedimentos arenosos, la accion de la helada y el desarro¬ 
llo de banquisas, que impiden la accion del oleaje, obsta- 
culizan la progresion de las dunas. 

Cuando esta espaciada la vegetacion, como en las zo- 
nas aridas, la arena queda retenida en la misma formando 


una nehkha , que es una d una de obstaculo como las du¬ 
nas rampantes o de techo de acantilado. Tambten con es- 
casa vegetacion se pueden desarrollar dunas parabolicas 
y blowouts. Si la vegetacion es muy densa puede atrapar 
la arena y se produce una acrecion vertical, que puede ori- 
ginar un corddn de dunas litorales (Arens, 1996). Tambi^n 
pueden desarrollarse dunas lineales { seif) (Fig. 10.31) y 
campos de barjanes (Inman et al ., 1966), aunque son ra- 
ros. 

En algunas costas, como en la provincia de Huelva, hay 
numerosos cordones de dunas (Fig. 10.2) (Flor, 1990; Ro¬ 
driguez, 1998) para le los a la costa de hasta 30 m de altu- 
ra, que se han formado por progradacidn. Estos cordones 
pueden sufrir modi ficaciones por erosion desde los cor¬ 
dones rectos iniciales a blowouts y finalmente a dunas pa¬ 
rabolicas (Pethick, 1984) (Fig. 11.33). En zonas de dunas 
sin vegetacion con alturas de 10 a 20 m, se ban medido 
velocidades de avance de l-10m (Bird, 2000). 

Cuando las dunas litorales son calcareas (granos de 
arena y restos de conchas) las dunas infrayacentes se pue¬ 
den litificar por agua de percolacion y convertirse en una 
roca denominada calcarenita. Tambidn se utiliza el tdrmi- 
no mas gendrico de eolianita, que lleva imphcito su ori- 
gen. En afloramientos de acantilados de la costa se 
observan a veces diferentes depositos que indican un ori- 
gen marino litoral, eolianitas y desarrollo de procesos de 
edafizacion, que dan lugar a niveles de suelos rojos (Fig. 
11.34). El conjunto de la seccion conticnc una compleja 
historia geomorfologica. 



FICURA 11.32 Dunas litorales 
con (rentes baijanoides y 
blowouts. Maspalomas (Gran 
Canaria). 
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Cordon de thmas 
masantiguo 


FIGURA 11-33 Esquema que 
muestra la secuencia de 
desanollo de cordones de dunas. 
Las cubetas de deflaccitin □ 
blowouts de los segundos y 
terceros condones dunares dan 
crigen a dunas parabolicas en la 
dtima etapa indicada (Pethick, 
1984). 




/ / / / 

D IRECCltiN DEL VIENTQ DOM I NAN TE 


FIG UR A 11.34 Depositos 
oosteros pleistocenos en Et 
Aculadero, Puerto de Santa 
Maria (province de C£diz). En el 
acantilado y de muio a techo: 
detras de la playa actual con 
deques sueItos, En la base, 
depositos de lagoon. Sob re este 
segundo nivel se reconoce un 
aielo rojo. Porencima, eolianitas 
con estratificacion cruzada y p a 
techo, desarrollo de un segundo 
dvel de suelo rojo. 
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t I u Llanuras de lodo, marismas y manglares 


Estas tnorfologtas se desarrollancn zonas intermareales y 
basicamente en costas con oleaje de moderada y baja ener- 
gfa (Fig. 11.35). Las areas intermareales estan constitui- 
das en gran parte por depositos de arena o lode, que se 
denominan llanuras de arena (sandflats) o llanuras de lodo 
(mudflats) y tambten se conocen gendricamente como lla¬ 
nuras mareales. Henen una inclinacion muy pequena ha- 
da el mar. Por lo general, limitan con tierra firme y se 
extienden desde el nivel de marea alta hasta el nivel de ma- 
rea baja y estan surcadas por una red de canales. Cuando 
las plantas que toleran la sal (haldfilas) oolonizan estas lla¬ 
nuras intermareales, se desarrollan marismas y manglares 
sobre todo en las partes mas elevadas (Bird, 2000). Las lla¬ 
nuras de lodo, marismas y manglares ocupan una gran ex¬ 
tension y estan asodadas con amplias bahi'as, deltas, 
estuarios, barreras de arena y areas de mar abierto. Estas 
tnorfologtas planares son importantes porque contienen 
ecosistemas muy productivos y ademas el estudio de sus 
sedimentos propordona reconstruociones paleoecologicas 
y paleoambientales (Woodroffe, 2002). 

Las fuentes de sedimentos (arena, limo, arcilla y ma¬ 
teria organica) proceden de la erosidn costera, del fondo 
marino y de los aportes fluviales (Pethick, 1984). Las par- 
tfculas se movilizan fundamental mentc en suspension y se 
depositan principalmente en la zona intermareal. Los de- 
positos de grano muy ftno sonresistentes a la erosidn, de- 
bido a su cohesion y pueden denudarse parcialmente en 
el iranscurso del flujo y reflujo de las mareas. 


Las llanuras de lodo no son del todo planas si no que 
pueden presentar un perfil ddbilmente convexo, que indi- 
ca un predominio de la acrecidn, mientras que si el perfil 
es suavemente concavo se interprets como que predomi- 
na la erosion. Ya hemos indicado que el lodo presents una 
mayor cohesion que la arena y requiere velocidades de flu- 
jo importantes para que se erosione (Hjulstibm, 1935). Las 
etapas de acrecion alternan con fases de erosion a cual- 
quier escala de tiempo y dependen del suministro de se¬ 
dimentos y del intervalo mareal, ya que erosionan en otono 
e invierno y se produce acrecion en primavera y verano. 
Tambidn quedan registrados en los sedimentos cambios de 
este tipo en periodos mayores de tiempo. 

Las marismas (salt marshes) son llanuras de lodo con 
vegetacion halofila y los procesos dominantes son distin- 
tos. Son caracteristicas de zonas templadas y no existen 
en latitudes polares. Con frecuencia estan cerradas por fle- 
chas y barreras (Fig. 11.36). 

Las superficies de las marismas son mas altas y se 
inundan con menos frecuencia, en la mayorfa de los ca- 
sos por las mareas vivas de mayor amplitud. Las mayores 
diferencias con las llanuras de lodo se deben a la cubier- 
ta de vegetacion (Salicornia, Juncus, etc.) y a la intrinca- 
da red de canales que cubren la mayorta de las marismas. 
Una gran cantidad de sedimentos quedan atrapados por las 
plantas y el flujo esta dominado por la densidad de vege- 
tacion (Neumeier y Ciavola, 2004). Esta produce materia 
organica que se mezcla con los sedimentos inorganicos. 



FIGL'RA 11.35 Uanura 
intermareal y canales mareales, 
Cabecera de la Ria de Vigo. 
Arcade (provincia de 
Pontevedra). 
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FIGL'RA 11.36 Marismas y 
onales mare ales al abrigo de 
ina isla barrera. Lang Island 
(Nueva York). Costa noreste de 
Estado Unidos. 



Durante la primavera y el verano la salinidad de las aguas 
de marea es alta y da lugar a un aumento de la floculacidn. 
En las marismas tambidn se reconocen pequenas charcas 
salinas (salt pans), que pueden ser areas sin vegetacion o 
restos de canales abandonados en los que precipitan las sa¬ 
les por evaporacidn. 

Los manglares estan constituidos por arbustos y ar- 
boles halofilos {del orden de 50 espeties), que se desa- 
irollan en la parte superior de la zona inteimaieal, sobre 


litorales de estuaries y lagoons y en costas al abrigo de un 
fiieite oleaje, como bahfas o ensenadas o a sotavento de 
promontories, islas o arrecifes {Guilcher, 1979). Se en- 
cuentran en areas tropicales. Los troncos y sus sistemas 
de rafces se retuercen y proporcionan una resistencia a la 
erosion parecida a las pequenas plantas de las marismas. 
Tambidn tienen una red de canales. La anchura de la fran- 
ja de manglares aumenta con el intervalo mareal, pudien- 
do alcanzar varios kilomctros en costas macromareales. 



Estuarios y deltas 


Un estuario (Fig. 11.37) es la parte hacia el mar de un sis- 
tema de valles sumergidos que reciben sedimentos de 
fuentes fluviales y marinas y que tienen facies influen- 
dadas por procesos mareales, del oleaje y fluviales 
(Dalrymple et al., 1992a). Los valles de la costa se vieron 
inundados por la Transgresion Flandriense y el mar se es- 
labilizd hace unos 6.000 anos. Desde entonces los estua¬ 
rios se ha n ido rellenando e incluso por progradacion ban 
originado abanicos-delta (fan-delta). El Rio Wlez (Mala¬ 
ga) fue convertido en estuario durante la Transgresion 
Flandriense, que penetraba tierra adentro. Posteriormente 
comenzo el relleno con una tasa de 1-2 m/milenio. Res¬ 
tos arqueoldgicos indican que los asentamientos fenicios 
(650 a.C.) se situaban por encima del nivel actual del va- 
lle. A finales del siglo xv los navfos de los Reyes Catoli- 
oos remontaron el estuario unos 5 km para sitiar la 
poblacion de Vdlez-Malaga. Tras la expulsion de los mo- 
riscos se produjo un gran incremento de la sedimentacion 
producido por deforestacion y erosion de los suelos. Los 


depositors de los siglos xvi y xvu alcanzan 20 tn de espe- 
sor. El estuario se relleno y el r(o V^lez construyo un del¬ 
ta progradante donde se asienta la poblacion de Torre del 
Mar (Fig. 11.38) (Hoffmann y Schulz, 1987). 

Los estuarios son ecosistemas linicos que proporcio¬ 
nan alimento para muchos organismos. Para los humanos 
constituyen zonas de navegacidn, asentamientos, protec- 
cion contra la erosion, recreo, extraccion de mineral y de- 
pdsito de residuos (Jackson, 2004). 

La morfologfa de los estuarios resulta de una lucha 
continua entre los aportes fluviales y marinos y puede es- 
tar relacionada con procesos hidrodinamicos, tales como 
el flujo fluvial, corrientes de marea, oleaje, procesos tales 
como la floculacion y procesos biologicos como el creci- 
miento de marismas y manglares. El agua marina es mas 
densa que el agua procedente de los rfos y penetra en los 
estuarios como una curia infrayacente que se mueve hacia 
arriba y las aguas fluviales se desplazan hacia el mar, aun- 
que la mezcla de ambas es bastante neta (Bird, 2000). 
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FIG L 1 HA 11.37 Estuario 
antropizado. En la zona externa 
se observan diversas flee has y 
playas en bolslllo. Costa de 
Connecticut. Estados Unidos. 



Dalrytnple et al. (1992b) dividen los estuaries en zona 
interna con predominio de los procesos fluviales, zona ex¬ 
terna dominada porlas aociones marinas y zona central, en 
la que se mezclan los procesos mareales y fluviales. Segtrn 
Davies (1964) los estuarios dominados por las olas se en- 
cuentran en ambientes macromareales (intervalo mareal >4 
m) y tienen forma de embudo con desembocaduras amplias 
y velocidades de las corrientes altas. Se caracterizan por ba- 
rras de arena mareales alargadas en el sector inferior del es- 
tuario, que son paralelas a la direocion de la corriente (Fig. 
11.39). Los estuariosmesomareales tienen una amp! ia zona 


FIG U HA 11.38 Evolucidn 
neciente del litoral de V£lez 
Malaga (Hoffmann y Schulz, 
1987 ). 

intermareal con llanuras de lodo y manglares o marismas y 
multiples canales mcandri tonnes. Final memo, los estuarios 
micromareales estin dominados por el oleaje y por las co¬ 
rrientes de descarga fluviales y en su desembocadura sue- 
len desarrollarse playas, flechas y bancos de arena. 

En los estuarios, en marea baja, los canales llevan el 
agua desde el rfo al mar, entre bancos de arena, limo y ar- 
cilla. Los canales y los bancos se modelan por las co¬ 
rrientes de marea de flujo y reflujo y cambian rapidamentc 
de tnorfologfa, de posicidn y dimensiones. En cierto modo. 
las llanuras de lodo y las marismas, que se desarrollan por 
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FIG UR A 11.39 Bahia dominada por las mareas (range 
mareal = 5,5m). Observese la aline acibn de Ids bancos de 
arena paralelos a las corrientes mareales. Bahia de Nushagak, 
Alaska. Estados Unldos (Hayes, 2005). 

encima del nivel de marea media, son analogas a la Ua- 
nura de inundacidn de un rfo, pero 6sta se cubre de agua 
solo cada dos o ties anos, mientras que las primeras se 
inundan unas 700 veces al ario (Pethick, 1984). 


Los fiordos son antiguas artesas glaciates en las que 
penetro el mar durante la Transgresidn Flandriense. Se 
analizaran con mas detalle en el apartado de Geomorfo- 
logfa Glaciar. 

Las rfas (Fig. 11.40) difieien de los fiordos en su va- 
Ue inundado, que es fluvial. Fueron definidas por Von 
Richthofen en 1886 en su estudio sobie las rfas de Gali¬ 
cia. Vidal Romanf (1984) efectiia un estudio sobre el 
significado y origen de las rfas, llevados a cabo por di- 
ferentes investigadores hasta 1983. Posteriormente en el 
trabajo de sfntesis de Mdndez y Rey (2000) se realizo 
una revision histdrica hasta anos recientes. El vocablo rfa 
es espahol, procedente de Galicia y Asturias, e indica lar- 
gas y estrechas ensenadas, en forma de embudo, y ori- 
ginadas por erosion subadrea. Son menos profiindas que 
un fiordo, y su anchura disminuye tierra adentro. Al- 
gunas rfas tienen Uanuras de lodo y mammas en sus 
cabeceras (Fig. 11.35). Las rfas gallegas estan siendo es- 
tudiadas sistemaricamente mediante cartograffas de los 
sedimentos submarinos (Rfas de Arousa, Pontevedra y 
Vigo), tdcnicas sfsmicas y analisis del relleno sedimen- 
tario (Vilas et al., 2005). 

Podemos definir los deltas como «cstructuras convc- 
xas que destacan en una costa frente a la desembocadura 
de un rfo y que se forman cuando el aporte de sedimen¬ 
tos supera la redislribucion por procesos marinos, tales 
como olas, corrientes y mareas» (Arche, 1989). Se han 
construido durante la transgresidn marina del Cuaternario 
superior y el volumen de sedimentos depositados en los 
deltas durante el Holoceno es muy grande. Estas formas 
ocupan un 1% de las Ifneas de costa del mundo (Bird, 
2000). Su denominacion se debe a que muchos deltas tie¬ 
nen la forma de la letra griega. 

Historicamente, los deltas han jugado un importante 
papel socioecondmico. Los deltas subadreos han sido el 
asiento de civilizaciones primitivas y oomienzos de la agri- 
cultura. Actualmente soportan grande s nucleos urbanos 


FIGURA 11.40 Ria del Xallas, 
scavada sobre granites, 
Observese la flee ha arenosa que 
dena parcialmente la 
desembocadura del estuario. 
Ezaro (provincia de La Coruha). 
R)to F. J. Gracia. 
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(por ejemplo, Shanghai, Bangkok, El Cairo, etc.) {Wright, 
1985,2004). La tnayori'a de los deltas tienen componen- 
tes subaeuaticos y suba^reos, por debajo y por encima de 
la marea baja {Coleman, 1981). La parte subadrea consta 
de una llanura deltaica superior y otra inferior. La pri- 
mera, se ha formado por aportc de sedimentos aluviales 
pOT encima de la marea alta y, en la inferior, el canal flu¬ 
vial se convierte en marea!, con una red de distributarios 
que pueden alcanzar la costa en el frente deltaico {Fig. 
11.41). Los canales fluviales de los deltas estan someti- 
dos a los flujos y reflujos de marea (Fig. 11.42). Mas alia 
del frente deltaico se extiende el prodelta, caracterizado 
por una pendiente abrupta y sedimentacion de materiales 
arcillosos hacia el mar. Estos sedimentos fines son muy 
inestables y suelen sufrir desplomcs. El crecimiento pro- 
gradante del delta da origen a un lobulo deltaico, que ne- 


cesita para su generacidn subsidencia y un aporte de se¬ 
dimentos capaz de compensarla. 

Los deltas se construyen en la desembocadura de los 
rfos y aportan considerables cantidades de sedimentos y 
para ello necesitan grandes cuencas de drenaje, en las que 
el clima, la geologia y la topograffa juegan un importan- 
te papel, pero tambidn los deltas se nutren de sedimentos 
movilizados y depositados por corrientes litorales. 

Los deltas varfan cnormcmentc de tamaho y forma y de- 
penden del suministro de sedimentos, de la configuration de 
la costa, de la batimetria de las areas prdximas a la costa {mar 
abierto, golfo, lagoon, lago) y parcialmente de los efectos de 
las olas y corrientes que afectan a los sedimentos acumula- 
dos, asf como la existencia de plataformas oontinentales de 
bajo gradiente donde se acumulan y progradan los sedi¬ 
mentos {Bird, 2000; Wright, 1985,2004). De ahf, que los 



FlGL'RA 11.41 Componentes 
de un sistema deltaico 
(modificado de Coleman y Prior, 
1930) y secdon idealizada 
(Dabiio y Zazo, 1933). 
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grandes deltas se localicen fundamentalmente sobre marge- 
nes continents les pasivos (Wright, 1985). 

La dasificacidn de los deltas de Galloway (1975 ) es 
la mas aceptada y representa en un diagrama ternario la 
morfologfa de los deltas en funcion del aporte fluvial de 
sedimentos, energta de las olas y de las mareas (Dabrio, 
1984) (Fig. 11.43). Los deltas de dominio fluvial se ca- 
mcterizan por grandes cuencas fluviales, descargas de los 
rfos en mares protegidos con olas de poca energt'a y pe- 
querio rango mareal. Se depositan barns digitadas de are¬ 
na que progradan rapidamente mar adentro (Delta del 
Mississippi). Los deltas de dominio del oleaje estan afec- 
lados por oleajes de mar de fondo en oc^ano abierto, en 
los que se producen barras arqueadas (Delta del Senegal). 
Los deltas de dominio mareal se singularizan por su am- 
plio intervalo mareal y desarrollan un complejo sistema 
de manglares, llanuras y bajfos arenosos (Figs. 11.42 y 
11.59) (Delta del Ganges-Brahmaputra). En la Figure 
11.43 se senalan diferentes tipos de deltas con dominios 
mixtos. 

El avance o retroceso de las Ifneas de costa de los del- 
las pueden obtenerse a partir de mapas y fotografias a 6- 
leas sucesivas. Las diferentes etapas de evolucion de un 


delta se pueden trazara partir del periodo enel que el mar 
ha alcanzado su fase de alto nivel (j highstand ), momento 
en el cual los sedimentos comienzan a rellenar la desem- 
bocadura de los rfos. 

Los Ifmites de un delta resultan de la lucha entre los 
aportes de sedimentos fluviales y los prooesos de erosion 
marina. Algunos deltas, como el del Mississippi, experi- 
mentan importantes y repidas progradaciones (Fig. 11.44) 
(Holmes, 1965), como consecuencia de un balance favo¬ 
rable al suministro fluvial. Su forma alargada y digitada 
es rare y se atribuye a una combi nacidn de sedimentos 
cohesivos, olas de baja altura y corrientes de marea muy 
d^biles (Wright, 2004). La progradacidn puede ser espec- 
tacular, sobre todo en mares poco prof undos tropicales, 
donde algunos deltas de Java progradan mas de 200 m/ano 
(Bird, 2000). 

Muchos deltas estan limitados por playas y flechas 
como el Delta del Ebro (Fig. 11.45), alimentados por gra- 
vas y arenas fluviales, que se movilizan por aocidn de las 
olas y corrientes litorales. Con frecuencia, las playas, ba- 
rreras y flechas de un delta encierran lagoons y zonas pan- 
tanosas y, a veces, se incorporan al crecimiento del delta 
(Bird, 2000). 



FIG UR A 11.43 Clasificacion temaria de tipos delta icos, basada en el regimen del frente deltaico (Galloway, 1975; Elliot, 1966) y 
modelos conceptuales de las morfologias respectivas (Dabrio, 1334). 


422 Ceonoorfcilogifl 











FICURA 11.44 Qedmiento 
del Delta del Mississippi durante 
50 a nos. Ej ample clasico de Jos 
deltas dig itados (HoJmes, 1065). 



FlGURA 11.45 Delta del Ebro. 
Fotograffa de sate life Land sat. 


12 

I I m Usos, gestion y riesgos de los ambientes 
litorales 


La mayorfa de los litorales han sido sustancialmente mo- 
dificados por el hombre, a veces en cuestidn de unos po- 
oos alios (Fig. 11.46) y con el tiempo la modificacidn de 
las costas sera mayor (Messerli et at., 2000). Se estima que 
la expansion de la poblacion humana en las costas alcan- 
zara un 75%, en una franja de unos 60 km en 2020 (Ed- 
gren, 1993). Espaha tiene alrededor de 7.000 km de litoral, 
de los cuales, el 51,1% esta formado por costas acantila- 
das, el 30,1% por costas acumulativas arenosas, el 1,1% 
constituidos por sedimentos muy linos, el 0,9% por es- 


tuarios y el 10,2% por costas artificiales (Andrds y Gra¬ 
cia, 2002). Por otra parte, mas del 35% de la poblacion del 
pafs vive a me nos de 5 km de la Ifnea de costa (Diaz de 
Teran y Cendrero, 1992). 

La interaccion entre las actividades del hombre y el li¬ 
toral trae consigo que el sistema natural tienda a pertur- 
barse y los disturbios generados flucttien en un rango 
desde casi imperceptibles a catastroficos. Los ambientes 
costeros vari'an considerablemente en su capacidad para 
absorber la presidn antropog^nica (Carter, 1988). 
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FI CURA 11.4G Zona tunstica 
recientemente construida. Puerto 
Rico. Gian Canaria (Islas Canarias). 



A pesar de los beneficios que se obtienen al vivir en la 
costa, se ban encontrado muchos problemas a lo largo de 
la historia, como consecuencia principalmente de aria ges- 
tion inadecuada del litoial (Carter, 1988). For eso, en la 
actualidad se hace neeesaria nna colaborarion estrecha en- 
Ire ingenieros de costas, oceandgrafos y geomorfologos 
para afrontar los complejos problemas de la utilization del 
litoral (Stephenson y Brander, 2003) y, con ello, conseguir 
que el hombre pueda vivir en armoiua con la naturaleza. 
Los usos del hombre en el litoral son variados: turismo, 
residential y necreo; industrial y comertial; vertido de re- 
siduos; agricultura, acuicultura y pesca; xeservas natura- 
les; explotacion de recursos; y military estratOgico (Carter, 
1988). La mayorla de los litorales soportan mdltiples ac- 
tividades y elio trae consigo interacciones de una activi- 
dades con otras. La mayorfa de los usos afectan a la 
dinamica natural del medio litoral. 

Todo esto requiere una gestidn del litoral, que impli- 
que argumentos politicos, econdmicos y ambientales. Se 
lienen programas Internationales de las Naciones Unidas 
como la Ley del Mar {Law of the Sea, LOS), que comen- 
zo en 1982, y programas nacionales para la gestidn del li¬ 
toral, en los que se preocupan del future de los medios 
litorales, a la luz del aumento de la demanda para dife- 
rentes usos. Noexiste unpregrama international unifica- 
do por la gestidn del medio litoral. No obstante, se dispone 
de dos modelos principales, que han sido denominados 
modelos americano y britanico. Conviene senalar que las 
problemalicas sobre la gestidn del medio litoral son dis- 
lintas. Por ejemplo, la gestidn del litoral holandds es la 
principal preocupacion del pais. Mas del 50% del mismo 
puede sufrir inundationes marinas durante las grandes olas 
de tormenta. Una gran parte de los esfuerzos se han diri- 
gido a la recuperacidn de marismas para la agricultura (ri¬ 
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cos polderlands) y a la defensa marina (Fig. 11.47). No 
obstante, una tormenta en el Mar del Norte en 1953 pro- 
dujo la return de los diques y murieren 1.835 personas por 
la inundacidn (McGuire, 2004). 

El turismo del litoral, junto con las actividades relati- 
vas a lugares de residentia y necreo, constituyen una de 
las mayores industrias de la costa, de tal modo que mu- 
chas poblaciones del litoral dependen de la residentia y 
afluencia de turistas. El turismo ha sufrido una importan- 
1e expansion en las dltimas d^cadas, tal como lo reflejan 
los espectaculares «hooms» del Caribe, siueste de Asia y 
Espaha, entre otros. En este ultimo pals se superan los 50 
millones de visitanles por aho. 

El turismo de las zonas litorales genera numerosos im- 
pactos sobre el ambiente. Muchos son positivos y afectan 
a la calidad de vida del visitante, mientras que otros son de 
caracter negative, como un poblamiento excesivo, impac- 
tos bioldgicos, ffsicos y ecoldgicos sobre la naturaleza, etc. 
(Hernandez et al., 2005). Por consiguiente, es necesario in- 
crementar la protection y conservacion de muchas areas, 
luchar contra los problemas de erosion y de polution de las 
aguas, asf como hacer frente a la pOrdida de diversidad de 
las especies. A travOs de la implementation de una plani- 
ficacion, uso y education adecuados se puede alcanzar un 
desarrollo sostenible (Miller y Hadley, 2005). 

Debido a la crisis del petreleo de la dOcada de 1970 se 
ha incrementado la investigation de energias renovables 
y sin polucion. Entre las mismas se encuentran el aprove- 
chamiento de la dinamica de las olas y mareas como fuen- 
tes de obtencidn de energfa. El principal problema 
procede del elevado coste de instalaciOn frente a la pro¬ 
duction de energfa que se origina. En la actualidad se esta 
experimentando con diferentes t6cnicas, en numerosos pa- 
fses, la generaciOn de energfa a precios adecuados. Logi- 





camente los litorales mas favorables para los diversos ex- 
perimentos son las costas de gran oleaje y, para la insta- 
lacion de plantas mareomotrices, los litorales de rangos 
meso a macromareales, donde se necesitan velocidades en 
canales de flujo mareal de 2-3 m/seg para generar poten- 
cias de 3-4 kw/m 2 (Flor, 2004; Carter, 1988). En estos dl- 
timos aiios se han instalado en el mar Cantabrico plantas 
para la produce ion de energt'a por este metodo. 

Adcmas de las posibilidades de obtenddn de energfa a 
partir de las olas y mareas, se tienen otras fuentes posibles 
en los litorales, que induyen el viento, la biomasa, las di- 
ferencias de temperatura del agua y la salinidad (Carter, 
1988). Por otra parte, es bastante frecuente la instalacidn 
de centrales t&micas y nudeares con los oonsiguientes im- 
pados. Estas necesitan agua para su fundonamiento. 


F1CURA 11.47 Ftecuperacion 
de tierT^s en Holanda durante los 
aftos 1200-2000 (Geography of 
Netherlands en Torwindts 2005). 

Tambidn hay que considerar los importantes derrames 
de crudo de los grandes petroleros de mas de 100.000 to- 
neladas, como Torrey Canyon y Amoco CMte en 1967 y 
1968. Mucho mas considerables fueron los vertidos de 
crudo como consecuencia del hundimiento del petrolero 
Prestige en 2002, que afectaron fundamental me me a las 
costas gallegas, produdendo un desastre espedacular. 

En algunos litorales se bombean agua, petroleo o gas. 
Si la extraocion es importante puede producirse una res- 
puesta en la superficie bajo la forma de conos tendidos de 
suhsidencia, en los que d punto mas bajo corresponde con 
la zona de mayor bombeo. En los maigenes del lagoon de 
Venecia se ha extrafdo agua, que ha generado una subsi¬ 
dence que se manifiesta, entre otras cosas, por la incli- 
nacion de algunas tones (Fig. 11.48) (Day et al,, 1999). 


Caprhib 11 * Geomorfdogfa Literal 425 







FIG UR A 11.48 Torre inelinada 
y canal. Venecia (Italia). 



FlGURA 11.49 Areas I i to rales 
del Golfo de Cadiz (sureste de 
Espana) con indicacidn de 
aigunos process easterns y 
modificaciones indueidas por la 
accidn antrdpica (simplificado de 
Zazo etai, 1966). 
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A veces, se origina oon olas de tormenta la inundation del 
oono, como en la ciudad de Venecia, y de ottos litorales 
subsidentes. Cuando la extraction de agua de los acuffe- 
ros alcanza determinados va lores se produce la penetra¬ 
tion de agua marina en los mismos, de tal forma que se 
bombea agua salinizada y para que feta sea potable su con- 
tenido salino no puede superarel 2%. La curia de agua sa- 
lada en los acufferos litorales ha originado grandes 
problemas ambientales, sobre todo en areas oosteras de ra- 
pido desarrollo de Rorida, sur de Espana y Yugoslavia 
{Carter, 1988). 

Conviene scftalar la incidencia que tienen en el litoral 
los desagiies fecales e industriales y los vertederos que 
pueden producir enfermedades, toxicidad y carencia de 
oxfgeno. Los dragados, las actividades mineras, la movi- 
lizatidn de los sedimentos litorales {Fig. 11.47) y las plan- 
tas desalinizadoras presentan graves consecuencias 
ambientales yecologicas. 

Los dragados se aplican para facililar las vfas de na- 
vegacion, para el mantenimiento de playas, para materia- 
les de oonstruccion, extraction minera {oro, rutilo, 
casiterita y diamantes) y, finalmente, para restaurar deter¬ 
minados ambientes. Los dragados presentan problemas 
oon sus vertidos y causan efectos directos o indirectos so¬ 
bre el medio ambiente. La removilizacidn de sedimentos 
rompe el equilibrio sedimentario, afecta a la biota y pro¬ 
duce tambidn un aumento de turbidez. Los dragados con 
fines mineros, efectuados en la costa de Hallsands, en el 
suroeste de Reino Unido, desencadenaron una importan- 
te erosidn costera que desttuyo la poblacion de Hallsands 
{Carter, 1988). 

Los ambientes litorales son dinamicos y proporcionan 
flujos continues de masa, energta y una gran informacion. 
La intervencion del hombre en los procesos naturales ace- 
lera la erosion y posiblemente duplicasus tasas (Mil liman 
y Syvitski, 1992). Esta intervencion se ha acelerado con- 
siderablemente durante el ultimo siglo por el aumento de 


la deforestation, expansion y mecanizacidn de la agricul- 
tura, proliferation de presas e incremento de las urbani- 
zaciones litorales. Por otra parte, la erosidn de los 
acantilados no aporta a las playas mas que un 5% de ma¬ 
terial y las mayores tasas de rettoceso de hasta lm/ aho 
se encuentranen acantilados de sedimentos no consolida- 
dos (depdsitos glaciares y fluvioglaciares de la costa de 
Lowestoft, Suffolk, Este de Reino Unido) y dunas de la 
costa oriental de Estados Unidos. 

Las olas movilizan la arena en, frente y a lo largo de 
la franja litoral. Una vez que se establece un equilibrio en 
el perfil de la playa, el ttansporte principal se efectfia a lo 
largo de la costa (Inman y Jenkins, 2005). En la actuali- 
dad, existe una tendencia hacia la erosion de la tinea de 
costa (Paskoff, 1981, 1985; Bird, 1985; Carter, 1988). En 
algunas costas esta tendencia se remonta a siglos atras 
como se puede observar en la cartografTa de Zazo et aL, 
1986 y Dabrio et al., 1993 (Figs. 11.49 y 11.50). Las me- 
didas de tasas de erosion se Uevan a cabo por levanta- 
mientos topograficos, mapas, cartas antiguas, fotograftas 
afeeas convencionales y de satdlite. La resolucion depen- 
de de la escala utilizada (Gracia et al., 2005). 

Existen varies metodos para el control de la erosion li¬ 
toral en acantilados y laderas de menor pendiente. Tradi- 
donalmente los ingenieros han confiado en la colocacion 
de las estructuras estalicas entte el mar y el litoral. La Fi¬ 
gure. 11.5la-e represents mures de proteccidn, pantallas 
y revestimien tos (Carter, 1988). Para hacerfrente a las olas 
de tormenta se debe oonstmir una banera masiva, capaz de 
absorber las presiones y que perdure a los embates de las 
olas. La escollera (Fig. 11.5 Id) puede consttuirse oon ga- 
viones o unidades prefabricadas como los tetrepodos (Wo- 
ques de cuatro brazos). En costas de baja energfa las 
estructuras son mas simples, como rompeolas de escollera, 
revestimientos y pantallas (Fig. 11.5 le, f>. 

Los espigones (groynes, groins ) son estructuras a 
modo de pared, perpendiculares a la costa construidas de 



FJCL RA 11.50 Tone de la 
Higuera, tone vigla del siglo xvn, 
abatida por la din^mica litoral, 
debido al relroceso oostero. 
Raya da Castilla, Matalascanas 
(provincia de Huelva). 
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FIGLRA 11.51 Diferentes tipos 
de disenos para la prcteccidn del 
litoral;, basados an jna secuencia 
de energia (alia a baja, a a f}_ 

(a) Muro vertical constmido por 
deques resistentes. (b) Muro de 
protection curvado con prateccion 
basal, (c) Muro curvado y 
escalonado asegurado por piloted. 
P) Escolleia con depdsitos de la 
parte superior del acantilado. 

(e) Pantalla de madera o acero. 

(f) Revestimiento oonstituido por 
deques, gaviones o asfalto 
(Carter, 1938). 



estructuras de hortnigon, metal o madera y se utilizan para 
detener sedimentos procedentes de la deriva litoral. No son 
nna panacea y la disposicion de los espigones tiene mas 
de arte que de ciencia {Carter, 1988). El sedimento inter- 
ceptado se deposita en el lado de la direccidn de la co- 
rriente de deriva litoral (Fig. 11.52). Los espigones dan un 
buen resultado con ranges micromaneales. La longitud y 
d espaciado de los espigones son fundamentales (Fig. 
11.53). En nna serie de espigones se colocan, en primer 
lugar, unos espigones que estabilizan una parte de la Ifnea 
de costa, reteniendo una fmocidn de material de deriva. 
Luego se sitdan en paralelo espigones hasta el final de la 
aerie, que corresponde al espigon terminal. De este modo, 
por sucesivos trasvases (bypassing) se puede mantener la 
deriva. Si los espigones estan dispuestos con un mayor es¬ 
paciado puede producirse el fendmeno de *flanking» r en 



F1GURA 11.52 Erosion debida a la interrupcion de la deriva 
litoral y acumulacion de arena en el puerb o espigon en 
dreccidn contraria a la deriva (Dabrio et aL, 1993). 


el cual se erosiona la parte de tierra adentro del espigon. 
Puede ocurrir que toda la arena se exporte, aflorando el 
sustrato rocoso, como en la playa de las Villas de Beni- 
casim (provinda de Castellon) en la d6cada de 1980. 

Muchas playas de todo el mundo estan sufriendo una 
profunda erosion que se manifiesta mas claramente en los 
mementos de olas de tormenta (Fig. 11.54). Esta erosion 
puede afectar a los perfiles de las playas y, si estas no se 
regeneran por procesos naturales, puede ser necesario ana- 
dir arena procedente de otro lugar para alcanzar el equili- 
brio. En Miami Beach (Florida) se han regenerado las 
playas, entre 1976 y 1981, con 13.000.000 de m 3 de are¬ 
na, con un coste de 60 mi Hones de dolares (Woodroffe, 
2002 ). 

Nunca las playas dehen nutrirse artificialmente con 
arena procedente de dunas litorales, ya que no es una op- 
eion apropiada debido a que el balance de sedimento en- 
tre la playa y la duna esta (ntimamente relacionado 
(Paskoff, 1985; Psuty, 1988). Las dunas y la trascosta 
{backshore) constituyen una reserva de arena y deben eui- 
darse y preservarse (Dabrio y Zazo, 1988). 

En la actualidad, el aporte artificial de arena es el m6- 
todo elegido para proteccion de la franja costera, en una 
gran parte de numerosas oostas de pafses desarrollados con 
problemas de erosion de playas. A pesar de que esta t6c- 
nica se ha utilizado en condiciones ambientales muy di- 
versas, hay un gran debate sobre si el procedimiento es 
correcto. A pesar de todo, el suministro artificial de arena 
a la playa constituye el m^todo mas practico para protec¬ 
cion de inundaciones debidas a fuertes marejadas, para 
progradar la Ifnea de costa hacia el mar y para ensanchar 
playas de recreo (Finkl y Walter, 2005). El aporte de are¬ 
na puede utilizarse para la construccidn de una nueva pla¬ 
ya. Esta costosa practica se realiza en zonas de gran 
turismo, para atraccion del mismo. La Playa de las Tere- 
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EFECTOS DEL ESPACIADO 



FIGURA 11,53 De todas las dimensiones de los espigones, quizas el efecto del espaclado es el mSs importante. El espaciado 
oorrecto es pnobablemente funcion de los parametros de las alas. Las espigones de menor espaciado no retlenen el sedlmenta y 
las de mayor espaclado promueven el «tanking*, es deck, erosionan la parte tlerra adentio del espigbn. Con fiecuencla, los 
espigones termlnales son los lesponsables de la eiosldn por la deriva (Carter, 1986). 



FIGURA 11.54 Club Nautico 
de Mazagdn fuertemente danado 
por las olas de brmenta que se 
desarrollaron el 5 de junto de 
1996. 


alas se creo en su totalidad al Norte de la capital de San¬ 
ta Cruz de Tenerife (Islas Canarias). En los extremes de 
una costa arqueada, se construyeron dos espigones per- 
pendiculares y una gran esoollera, a unos cien metros, pa- 
ralela a la Ifnea de costa. Entre los espigones y la esoollera 
se dejd un espacio para conexidn con las aguas marinas. 
En la Ifnea de costa se vertieron arenas para la construc- 
ci6n de la playa (Flor, 2004). Dado el elevado coste que 
supone la construccidn y la restauracidn de las playas, es 
preciso conocer la durabilidad de la playa, que se en- 
tiende como el tiempo que transcune desde el suministro 
de arena y La p^rdida de al rnenos el 50% del volumen del 
relleno, que representa la vida media de una playa rege- 
nerada. Por eso, es importante conocer la evolucion tem¬ 
poral de los perfiles de la playa (Leonard et al., 1990). 

En Estados Unidos hay un grupo numeroso que esta 
de acuerdo con el re lleno artificial de arena sobre playas 
erosionadas, como medida de proteccion, mientras que 
otro grupo mas pequeno lo desaprueha, fundamentando- 
se en razonamientos ambientales, economicos, sociologi- 
cos y politicos (FinM y Walter, 2005). 


Las dunas litorates proporcionan un amordguamien- 
to natural frente a la erosidn costera y se cons idem una 
prioridad basica para la gestidn del litoral. Por lo tanto, es 
necesario mantener en buen estado de conservacion las du¬ 
nas litorales. Ademas de servir de parachoques contra las 
grandes olas, tambi^n protegen de la inundacidn de las 
aguas marinas a las tierras bajas situadas en la trascosta, 
con ffecuencia retocadas por el hombre, como en las zo- 
nas costeras de Dinamarca y Holanda (Bakker^a/., 1990) 
(Figs. 11.55 y 10.40). El impacto humano sobre las mis- 
mas ha sido considerable. 

Como resultado de diversas actividades antropicas 
muchos sistemas de dunas estan en avanzado estado de 
desintegracion y, en ocasiones, han sido totalmente 
destruidas. Las dunas son consideradas como fragiles y 
sensibles, debido a su facilidad para modificarse bajo d6- 
biles impulsos. Es una practica frecuente la construccidn 
y estabilizacion de las dunas (Fig. 11.56), mediante un 
oonjunto de tecnicas (FAO, 1988), que seran abordadas 
en el apartado correspondiente a Geomorfologfa 
Eolica. 
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FIG UR A 11.55 Faro y blowout. 
FLibjerg Knjde Lighthouse, costa 
occidental de Jutlandia. Dunas 
litorales de Dinamarca. Foto J. 
Guerrero. 



F1GURA 11.56 Dunas litorales 
con lineas paralelasde 
empalizadas, utilizadas para la 
estabilizadOn de las dunas. Se 
cbserva que la tinea de 
empalizadas, situada mas a la 
izquierda, se encuentra con 
escasa acumulacidn, debido a 
qje las otias empalizadas han 
retenido una importante cantidad 
de arena y algunas partes han 
sdo sepultadas. Dunas litorales 
de Punta Paloma, Tarifa 
(ptovincia de Cadiz). Foto F. J. 
Gracia. 



Las presas icprcsentan la forma mas clara de interfe- 
icncia aniropica en Los sistemas fluviales. El hombre ha 
oonstruido presas en los rfos para su utilizacion y gestidn 
desde hace miles de ahos. Los usos mas freeuentes son la 
puesta en regadfo y la obtencion de energta hidroeldctri- 
ca. Las primeras grandes presas se construyeron en la ci¬ 
cada de 1930 en Estados Unidos. Las presas, al retener 
agua y sedimentos, disminuyen considerablemente la car- 
ga sdlida que llega al mar, produdendo impactos en es- 
tuarios, cambios en la Irnea de costa, intrusion de aguas 
saladas, salinizacion tierra adentro en los deltas y modifi- 
daciones de los ecosistemas. (Chen, 2005). 

Los efectos derivados de la construocidn en 1964 sobre 
el Rio Nilo de la Gran Presa de Aswan (Egipto) son im¬ 
port antes (Fig. 11.57). Antes de la construccidn de la pre¬ 
sa, el Rio Nilo transportaba al mar 124 millones de 
toneladas de sedimento al ano, depositando unos 10 millo¬ 
nes de toneladas sobre la llanura deltaica. En la actualidad 


el 98% del sedimento queda retenido en el embalse (Lago 
Nasser). Debido al balance negativo entre el aporte solido 
fluvial y la erosion costera, algunos autores senalan que el 
Delta del Nilo ha retrocedido en algunas zonas 125-175 
m/ano (Rozenguert y Haydock, 1993). La Tabla 11.3 sena- 
la la variadon de las concentradones de limos en Gaafra, 
expresadas en partes por millon, antes y despuds de la oons- 
truccion de La Gran Presa de Aswan. EL periodo de verano 
y comicnzo de otono, antes de la const rucdon, se carade- 
rizaba por alias concentraciones de limo, pero despuds no 
se reconooe practicamente variadon ninguna (Abul-Alta, 
1978; en Goudie, 1981b). Esta etapadedestruoddndel Del¬ 
ta del Nilo va unida tambidn a una subsidenda en la parte 
oriental del delta que supera los 4 mm/ano (Stanley, 1988; 
Stanley y Warner, 1998). Se estima un retrooeso en algu¬ 
nos lugares de unos 30 km para el ano 2100, con desastro- 
sas consecuendas ya que en esta zona viven mas de un 
millon de personas. Se han implementado numerosas me- 
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TABLA 11.3 Concentraciones de limo (an partes por mitton) en ei Rio Nib, en Gaafra, antes y despues de la 

oonstruccbn de la Gran Presa de Aswan (Abul-Atta, 1978). 


PROMEDIO PARA EL PERJODO 1968-1963 
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MAAZ0 

mmi 

MAYO 

JUNI0 
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42 
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44 
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49 

43 
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43 

43 

47 
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- ! 

hi 

1,0 

0,8 

0 r S 

1,7 

17,0 

60,0 

59,1 

21,5 
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FIGURA 11.57 Prablemas de erosion en el frente costero 
del Delta del Nile, como consecuencia de la retencidn de 
sedi mentis en la Presa de Aswan, 400 km. aguas abajo 
(Carter, 1968). 

didas para la protection de la costa, pero Ustas han sido ra- 
pidamente destruidas por la erosion. Ademas, se ha produ¬ 
cido un descenso generalizado del nivel fteatico y un 
aumento de la salinidad que afecta a una gran parte de las 
tierras del delta (Mainguet, 1991; Beaumont, 1993). 

Tambicn en el Rio Ebro se ha producido una impor- 
tante disminucidn de la carga de fondo durante el siglo xx, 
debido a la construction de numerosas presas. Durante el 
{rimer tercio de siglo se estima en un milldn Tm/aho; en- 
tre 1950-1970 es inferior a 730.000 Tm/aho y entre 1970 


y 1990 se calcula en 300.000 Tm/aho. En la Ultima ddca- 
da del siglo xxel promedio de los aportes obtenidos es in¬ 
ferior a 100.000 Tm/aho. Comparando estos resultados 
con la capacidad de transporte {320.000 Tm/aho) en la 
zona litoral del Delta del Ebro, se pone de manifesto un 
balance sedimentario negativo en esta zona, desde apro- 
ximadamente 1970, que ha producido la aoeleracion de la 
erosidn del delta (Guilldn et al., 1992). El Delta del Ebro 
hasta cpocas recientes era un delta progradante con una 
tasa de 60 m/aho {Somoza et al, 1998) (Fig. 11.58). La 
construction de grandes presas, sobre todo en la region pi- 
renaica, y fundamentalmente las presas de Mequinenza y 
Ribarroja en la dUcada de 1950, ha supuesto un descenso 
sustandal del aporte terrfgeno continental y un camhio 
hacia un delta erosivo, en el que se registran retrocesos, 
en algunos puntos, de unos 3 km desde 1950 {Sanchez- 
Arcilla et al ., 1998). 

Por el contrario, el rio Huangho (Amarillo) esta expe- 
rimentando una importante progradacion en su delta, como 
resultado del incremento de sedimentos debido a un cam- 
bio del uso del suelo y una deforestacion acompahante en 
las mesetas de loess (Milliman et al., 1989). 

Los riesgos naturales son fendmenos flfsicos que se ma- 
nifiestan en las zonas litorales por pdrdidas de vidas hu- 
manas, dahos a las propiedades y degradacion ambiental. 
Los ciclones tropicales, tambicn llamados huracanes en 
el Ocdano Atlantico, ciclones en el Indico y tifones en el 
Pacifico occidental, son grandes sistemas de bajas presio- 
nes que se desarrollan e intensiftcan en el ocdano abierto 
entre +5° y 25° de latitud (Gornitz, 2005). 

Bangladesh, antes Pakistan oriental, es el pafs que ha 
sufrido las mayores inundaciones catastrdficas en los trd- 
picos hfimedos. Es un pequeho y pobre pafs, con una su- 
pcrficie de 144.836 km 2 , habitado por 110 millones de 
personas, de las que una gran parte viven en las Uanuras 
de inundacion y ticnen una renta per capita de unos 140 
euros (Brammer, 1990; Khalil, 1990). En la region meri¬ 
dional se sittia el Delta del Ganges-Brahmaputra, de do- 
minio mareal, alimentado tambicn por el rfo Meghna (Fig. 
11.59). El delta tienen numerosas is las, donde se alcanzan 
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F1GURA 11.58 Evolucitin ttel 
Delta del Ebro durante el 
Holocene. Se indican los lobules 
principals, asociados a un canal 
dstfibutario principal. Se cbserva 
oomo lea frentes deltaicas ban 
ido progradando (episedios 
(Somoza efa/.,1998). 
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FIGURA 11.59 Principa les caracteristicas fisiograficas y 
rfos de Bangladesh (Rashid y Piamanik, 1993). 


densidades de poblacion de 1.000 personas/km 2 , cuyos ha- 
bitantes explotan agrfcolamente con gran intensidad (Car¬ 
ter, 1988). Alrededor del 60% del pals presenta riesgo 
de inundaciones y en estas amplias llanuras deltaicas y de 
inundacidn fluvial se reconocen dos grandes depresiones 
ccrradas someras. Las zonas elevadas corresponden a te- 
nazas pleistocenas y a colinas terciarias (Rasid y Prama- 
nik, 1993). La maxima preci pitacion anual de 11.615 mm 
se ha registrado en Cherrapunji, al noreste del pals. Las 
liuvias disminuyen desde esta region hacia el oeste, don- 
de alcanzan 1.250 mm de media (Brammer, 1990). El 
Ganges, Brahmaputra y Meghna tienen en sus partes ba- 
jas anchuras alrededor de 10 km y el maximo caudal du¬ 
rante las inundaciones es de 160.000 m 3 /seg. Ires veces el 
caudal normal del Mississippi, y los rfos transportan una 
carga de 2,5 X 10 9 toneladas/ano (Coleman, 1969). Los 
Ires rfos tienen una marcada estacionalidad con niveles al¬ 
tos desde comienzos de primavera a finales de verano, de- 
bido a la fusi6n de las nieves del Himalaya y a las liuvias 
monzonicas de junio-julio, que pueden dar lugar a im- 
portantes inundaciones. 

La Bahia de Bengala tienc una frecuenda de ciclones 
tropicales del 20% (Barry y Chorley, 1987). Estos al lle- 
gar hacia la costa producen una rapida elevacion del nivel 
del mar, debida a los fuertes vientos y al descenso de la 
presion atmosfdrica (storm surge). Estas olas que began a 
alcanzar los 6-7 m de altura penetran profundamente en 
la franja costera, constituida por areas deltaicas de escasa 
elevaci6n, por lo que las casas y tierras cultivadas se in- 
undan. Los efectos de penetracidn del mar se enfatizan 
cuando el cicldn coincide con lamarea alta, tal oomo acae- 
ci6 en el ciclon de noviembre de 1970 (Smith y Ward, 
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1998). A la inundacion marina se suman Iqs fuertes vien- 
tos destructives, que llegan a superar los 200 km/h, y las 
intensas precipitaciones ciclonicas (Reading et al , 1995). 

El teiritorio de Bangladesh ha sufrido cerca de 20 
inundaciones import antes desde mitad de siglo (Brammer, 
1990). Unas han producido unicamcntc danos materiales, 
pero en la mayorfa de las inundaciones el niimero de fa- 
llecidos ha sido muy elevado. La mayor catastrofe ocurrio 
el 12 de nqviembre de 1970 y se considers el peor desas- 
tre natural del siglo xx en el mundo. La causa del mismo 
fire la actividad de un cicldn que llego a la costa a las 11 
de la noche y produjo unos 300.000 muertos (Burton et 
al., 1978; Carter 1988). En anos sucesivos tambidn tuvie- 
ron lugar nuevas catastrofes. En 1987 y 1988 (Blaikie et 
al., 1994) (Fig. 11.60) las inundaciones se originaron en 
los rfos por fuertes predpitaciones monzdnicas y ocasio- 
naron, segun datos ofidales, l .657 y 2.379 muertos, res- 
pectivamente (Brammer, 1990). El 30 de abril de 1991, 


como consecuencia de un nuevo cicldn catastrofico, per- 
dieron la vida 70.000 personas en el sureste de Bangladesh 
y millones quedaron sin hogar (Davis, 1992; Reading et 
at., 1995). 

Las medidas de proteccidn contra estas catastrofes na- 
turales han sido escasas, dada la gran pobreza de este 
pals. Se han construido diques de tierra y plantaciones de 
arboles, aunque la fiinddn de los primeros es para luchar 
contra la salinizacion. Durante el cicldn de 1970 un 5% 
se salvd en refugios oficiales y un 38% subicndosc a los 
arboles. Este dclon fue identificado tres d/as antes y fud 
seguido por satdlite, pero no se calculo su intensidad 
(Burton et al ., 1978). A pesar de las alarmas, muy poca 
gente fue evacuada y la mayorfa permanecieron en sus 
tierras, quizas por motives religiosos (Carter, 1988). Sin 
embargo, en el cicldn de 1991 las previsiones meteoro- 
logicas y alarmas condujeron a una evacuacidn mas im- 
portante. 
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FIG UR A 11.60 Principals rfos y afluentes de 
Bangladesh, en la que se indica el £rea inundada 
en septiembre de 1988 (Blaikie et at., 1994). 
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Desde 1954, se tienen datos reales de las zonas inun- 
dadas y del crecimiento de la poblacion en este pafs, pro- 
penso al riesgo (Fig. 11.61a). Desde 1954 a 1988 las 
inundaciones afectaron al 20% de la nacion y se pueden 
considerar como normales. Las inundaciones de mas del 
60% constituyen sucesos extiemos con serias pdrdidas de 
mas de 2.000 vidas. Por otia parte, es important® destacar 
el enoime crecimiento de la poblacion, que se ha dupli- 
cadodesde 1961 (55 millones)a 1991 (111 millones) (Fig. 
11.61b). Esto implica que la densidad por km 2 aumento 
de 374 <1961) a mas de 800 (1994). A pesar de las dos 


inundaciones catastrofieas de 1987 y 1988 no hay evi- 
dencia de tendencias significativas de incremento de las 
inundaciones, naturales o inducidas por el hombre. Sin 
embargo, las pfirdidas han aumentado debido al desarro- 
llo de nuevas t&nicas implantadas en las Uanuxas de 
inundacion (Messerli et at- 2000). 

Recientemente, el huracan Katrina, de 29 de agosto de 
2005, afecto a la ciudad de Nueva Orleans (Estados Uni- 
dos) destrozando el 80% de la misma y dejo anegado por 
las aguas el principal puerto del rlo Mississippi. Murieron 
cerca de 1.300 personas. 


(a) 


A ume into de la poblacion y areas afectadas por inundaciones en Bangladesh (143.99B km 3 ) 



FIG UR A 11.61 (a) Aumento 

de la poblacitin y areas afectadas 
por inundaciones en Bangladesh, 
(b) Inciemento de la poblacitin y 
principales inundaciones 
(Messerli etaL 2000). 


(b) 
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I 


Introduction 


La Geomorfologfa Climalica es el estudio de las formas 
de relieve dominadas por el clima {Tricart y Cailleux, 
1955, L965). Para Biidel (1968), la varianza climalica (cli¬ 
matic variance), que controla todos los procesos dinami- 
cos, tiene prioridad sobre todos los componentes 
estructurales. Toda morfologfa deriva de un sistema de 
erosion sustentado por el clima y que actiia sobre los di- 
versos relieves debidos a la estructura y a la tectonica 
(Cholley, 1950). En la actualidad, cada zona climalica tie¬ 
ne sus propios procesos climaticos. La resistencia de las 
rocas difiere segun los climas y Tricart y Cailleux (1965) 
y Biidel (1968) senalan los diferentes oomportamientos 
de las calizas y granitos en distintos ambientes climati¬ 
cos. Por otra paite, Tricart y Cailleux (1965) indican que 
para una misma litologfa, la meteorizacion y las formas 
resultantes deberlan ser distintas, segdnel clima donde se 
desariollen los procesos morfoldgicos. Asi, analizan la 
conducta de las areniscas en climas muy diferentes: en 
Fouta-Djalon (Guinea-Konakry) con unas precipitaciones 
alrededor de l .500 mm por ano; las areniscas del Adrar 
(Mauritania) con lLuvias entre los 100 y 200 mm anua- 
les; y, finalmente, las areniscas de los Vosgos (Francia) 
con una precipitaci6n de unos l .000 mm. Es decir, estos 
higares poseen climas tropical humedo, arido y templa- 
do, respectivamente. Las circunstancias pareeidas que 
presentan estas regiones, con relieve endigico y valles 
profundamente direetados, puede compararse de manera 
accptable. Se observa en estos ejemplos la variacion de 
la intensidad de los procesos geomorfologicos y, porcon- 
siguiente, las formas resultantes, aunque se manifiesta el 
influ jo estructural (Tricart y Cailleux, 1965). En este vo- 
lumen (Cap. 5), re indican, en el capftulo de meteoriza¬ 
cion, ejemplos de la alterabilidad de las areniscas en 
diferentes ambientes climaticos. 

Para Biidel (1968) el clima determina la manera en la 
que los procesos exogenos modelan activamente el relie¬ 
ve. En contraste, los (adores estructurales no climaticos 
solo representan fenomenos pasivos variables. Por otra 
parte, la varianza climatica cambia sistematicamente cuan- 
do se consideran las grandes zonas climaticas del globo 
terraqueo. 

Por otro lado, la estrudura es un cuadro al que re su- 
perponen los procesos controlados por el clima. El tipo de 
diseccion, cualquiera que sea el dima, esta influenciado 
por la naturaleza de las rocas, estructura de las mismas y 
por la evolucion general de la tectodinamica. El modela- 
do climatico esta subordinado al relieve estructural y esta 
dependenda va unida a la diferenda de escala. De una ma¬ 
nera general, las influencias estructurales predominan a 
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pequena escala, mientras que las influendas morfodima- 
ticas lo hacen a grandes escalas. Hasta derto punto, es po- 
siblc distinguir relieves con dominio climatico y otros con 
predominio estructural (Tricart y Cailleux, 1965; Tricart, 
1968 ). 

Si se anade el tiempo nos encontramos ante una sfnte- 
sis en cuatro dimensioned (Biidel, 1968). Dentro de un pe- 
riodo amplio, las formas existentes han sufrido cambios 
en el clima. Por consiguiente, estas morfologfas tienden a 
adaptarse a los nuevos climas impuestos y el resultado es 
la coexistencia de formas relictas y otras de generacion 
reciente. La distincion entre unas y otras suele ser diffcil 
y, sin duda, es una tarea importante a realizar por el geo- 
morfologo y es el alma de la Geomorfologfa Climatoge- 
nctica (Biidel, 1963, 1977, 1980, 1982). Estas formas 
relictas, heredadas, supervivientes o inactuales suelen ser 
buenos indicadores de paleoclimas (Baulig, 1940; Jahn, 
1954; Tricart, 1957). Un ejemplo significativo es la car- 
tografia detallada realizada por Serrat (1977) en su estu¬ 
dio geomorfologico del Pirineo oriental; presento dos 
cartograffas geomorfologicas: una, correspondiente a las 
formas actuates y, otra, para las morfologfas relictas, ha- 
ciendo hincapi^ en la distincion de las formas periglacia- 
res activas y las heredadas. 

Como senate Cholley (1950), si existen sistemas de 
erosidn en relacion con condiciones climaticas determi- 
nadas, re deben reconocer en la morfologfa de una region 
restos de sistemas de erosion que han conocido la accion 
preterita de otros sistemas. En resumen, los procesos ac¬ 
tuates mas (tebiles, en el corto periodo de su actividad en 
un area, son menos evidentes que las formas de relieve 
mas antiguas y, ademas, los factores climatogendticos im- 
plicados en el origen de esas formas son mas importantes 
que los factories tectogendticos. 

Todavfa se pone en entredicho la existencia de una 
zona morfodimatica tropical (Stoddart, 1969a, b; Douglas, 
1978; Ollier, 1983; Gupta, 1993; Twidale y Lageat, 1994; 
Twidale, 2003, 2004). Este filtimo autor se apoya funda- 
mentalmente en sus primeras crfticas en los trabajos so¬ 
bre el karst de tomes de Brook y Ford (1976,1978), en los 
que senalan que esta morfologfa no puede considerate por 
mas tiempo como especffica de los climas tropicales hd- 
medos, ya que se desarrolla tambidn en ambientes frfos. 
Estas investigaciones se llevan a cabo en las Montanas 
McKenzie (Canada). La superficie ocupada por esta mor¬ 
fologfa no debe ser muy grande, sobre todo si se compa¬ 
re con los 600.000 km‘ del karst de torres, que se 
desarrollan en el Sur de China y norte de Vietnam (Swe¬ 
eting, 1972). Parece mas simple interpretar estas morfo- 



logfas turriculadas como un proceso de equiftnalidad o 
convergence de formas (Birot, 1955), generadas por re¬ 
solution superficial de carbonatos, evolucidn de laderas y 
accion fluvial en un area de permafrost discontinue con 
un tupido bosque de confferas. Tambidn se interpreta el 


modelado fungiforme de la Ciudad Encantada (Cuenca, 
Espana) ligado a una meteorizacion diferencial profunda 
a favor de la fracturacion y denudation posterior del 
regolito, en el que se originan las formas turriculadas por 
exhumation (Twidale y Centeno, 1993; Twidale, 2004). 
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I m%m Los comienzos de la Geomorfologia Climatica 


La segunda mi lad del siglo xix y comienzos del siglo xx 
se caracterizan por las exploraciones de regiones ignore - 
das o poco conocidas por el hombre a lo largo de todo el 
globo terraqueo. Los motives de estas expediciones eran 
muy diversos y se centraban en el conocimiento del terri- 
torio, de sus recursos mineros y agrfcolas, asf como en la 
colonizacion y cristianizacion de los pueblos indfgenas. 
Estos objetivos se remontan a siglos pasados y existen in- 
numerables ejemplos en la mayorfa de los continentes. 
Aunque se dispone de documentos cientfficos de siglos an- 
teriores, sobre todo en relacidn con la minerfa y geologfa, 
no se conocen observaciones rigurosas de los naturalistas 
sobre las formas del relieve, a diferencia de las magnffi- 
cas contribuciones a la Botanica y Zoologi'a. 

Estas exploraciones de la mitad del siglo xix y princi¬ 
pios del xx vienen plasmadas en trabajos, que se caracte¬ 
rizan por ser la mayorfa de ellos claramente descriptivos 
y superficiales y raramente contribuyen con rigor a la in¬ 
vestigation cienrffica. No obstante, los geomorfologos ale- 
manes se preocupan del estudio de los procesos, tal como 
lo indican los libros de von Richtofen de 1886 y Albrecht 
Penck de 1894. En esta 6poea de Martonne (1913), intro- 
dujo el t^rmino de Geomorfologia Climatica. 

El trabajo basioo del suizo Agassiz de 1840 titulado Es- 
tudios sobre los Glaciates, expone su teorCa glaciar y ana- 
liza los depositos dejados por el hielo. Constituye, sin 
duda, el primer gran impulso a la Geomorfologia Glaciar. 
En 1873, el ingles Geikie publica su libro La Gran Edad 
del Hielo en el que se analizan las teorfas del movimien- 
to del hielo, causas de las glaciaciones y origen de los de¬ 
positos glaciates y postglaciares. El primer cuaito del siglo 
xx fue muy fructffero en el reconocimiento de las formas 
y depositos asociados a los glaciates actuales. El trabajo 
de Russel de 1893 sobre el glaciar de Malaspina, la pu- 
Uicacion sobre Spitsbergen de Garwood en 1899 y la te¬ 
as de Kendall de 1902 sobre los lagos represados por el 
hielo, constituyen una buena muestra de las investigacio- 
nes de la 6poca. En el segundo cuarto de siglo, los traba¬ 
jos tratan fundamental me ntc sobie los orfgenes de las 
formas erosivas y deposicionales de zonas antiguamente 
ocupadas por los hielos (Price, 1973). El tratado de 1947 
del norteamericano Flint sobre Geologic Glaciar y la Epo- 


ca Pleistocena y los dos volumenes de la extensa obra del 
inglds Charlesworth en 1957 acerca de La Era Cnaterna- 
ria , recogen las investigaciones de este periodo relativas 
a formas y depositos glaciates relictos. 

Aunque se tenfan algunos conocimientos durante el si¬ 
glo xix de la presenda de fendmenos relacionados con la 
accidn de la helada, el nacimiento de la Geomorfologia 
Periglaciar tuvo lugar a principios del siglo xx. La pri- 
mera denomination y definition se deben al polaco Lo- 
zinski en 1909, en la que senala que las zonas periglaciares 
estan contiguas al casquete de hielo pleistocene y presen- 
tan una cubierta de clastos originados por el proceso de 
hielo-deshielo. Aunque con posteridad se ha senalado que 
los procesos periglaciares pueden manifestarse en zonas 
muy alejadas de los casquetes, no hay razones convin- 
centes para desecharel tdrmino, aunque su utilizacionsea 
mas amplia (Thorn, 1992). Practicamente a la vez, An- 
dersson en 1906 introdujo el concepto de soli fluxion, a la 
par que realizd consideraciones sobre las caracteristicas 
climaticas de estas zonas frfas y de sus rasgos morfologi- 
cos. En el gran territorio siberiano se Uevaron a cabo nu- 
merosas investigaciones, pero fueron practicamente 
desconocidas por los geomorfologos occidentales a cau¬ 
sa del problema del idioma. A principios del siglo xx se 
produce un primer desarrollo de la investigacion perigla¬ 
ciar, como consecuencia de la colonizacion de Alaska 
(Cairnes, Capps, Eakin). Debido a la inaccesibilidad en 
esta gpoca de la mayorfa de las regiones septentrionales, 
la Geomorfologia Periglaciar se desarrollo en Europa 
treinta arios despuds (French y Karte, 1988). Estos avan- 
ces estaban relacionados con las investigaciones de re¬ 
const rucciones paleogeograficas y ambientales (Biidel, 
Cailleux, Dylik, Edelman, Poser, Tricart, Troll y otros). 
Casi todos los trabajos de estos autores se Uevaron a cabo 
en Europa central y occidental. 

El tiltimo cuarto del siglo xix fire uno de los periodos 
mas activos del desarrollo de la Geomorfologia de los 
Desiertos, espedalmente en el Oeste de los Estados Uni - 
dos (King, 1976), donde Powell (1834-1918), Dutton 
(1841-1912) y sobre todo Gilbert (1843-1918) en sus ex¬ 
ploraciones para levantamientos geoldgicos encontraron 
un nuevo paisaje arido en el que la erosion fluvial se ha- 
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da claramcnte cvidenle. Powell en su principal trabajo: 
Exploration del Rio Colorado del Oeste (1875) analizo el 
concepto fundamental de nivel de base, que constituye un 
preludio de la idea de penillanuracion. Igualmente, esta- 
blecid la clasiftcacion gendica de los dos: antecedentes, 
oonsecuentes y sobreimpuestos. Dutton efectud itnpor- 
lantes aportaciones a la compensacion isostatica y realizo 
descripciones detalladas de los abanicos aluviales, esta- 
bleeiendo que en las areas des&ticas los cantiles y escar- 
pes evolucionan por retroceso paralelo. Esta idea tiene su 
predecesor en Fisher {1868), aunque este autor lo utiliz6 
para el retroceso de acantilados marinos y tambten para 
el retroceso de ciroos y laderas de derrubios (Fisher, 1972). 
Sin duda, es Gilbert el gran geomorfologo americano del 
agio pasado. Sus excelentes tnonografi'as 1 rtf or me sohre 
la Geologla de las Montanas Henry (1877) y Transpose 
de Detritos por Escorrentla (1914), constituyen muy im- 
portantes avances sobre la mecanica de los procesos flu- 
viales y transporte de sedimentos, aplanamiento lateral de 
los n'os y formaeion de pedimentos, evolucidn de laderas, 
etc. A Gilbert se le puede considerar como el pionero de 
los estudios de los procesos. En su Historia del Logo Bon- 
neville (1890), uno de los trabajos mas clasicos y vigen- 
tes en Geomorfologia, se manifiesta la utilidad de las 
Ifneas de costa y terrazas lacustres para explicar el origen 
del actual Lago Salado, en el Estado de Utah, experien¬ 
ces que pueden ser transporta das a los medios Utorales 
marinos. Igualmente senala el rebote isostalico producido 
dcspucs de la evaporacion de la mayorfa de los lagos. 

Las contribudones dentffieas en otras zonas aridas del 
mundo no tuvieronla importancia de las anteriores (Graf, 
1988). En el Sahara se Uevan a cabo numerosas expedi- 
ciones, sobre todo por los investigadores franceses, que 
conducen a publicaciones descriptivas, aunque senalan 
daramente el problema del cambio dimalico (Chudeau, 
Hammond, Gautier, Urvoy y otros). El Desierto del Ka¬ 
lahari es objeto en 1905 de una voluminosa descripcion 
por Passarge, el Namib es dado a conocer en 1921 por Kai¬ 
ser y Little en 1925 reconoce parte del Desierto de Ara¬ 
bia. Los desiertos de Iran y del Thar (India) son objeto de 
exploracidn a partir de la d^eada de 1870 (Blanford, Old¬ 
ham). Los trabajos sobre el desierto austral iano tratan so¬ 
bre la edad de las grandes superficies continentales y su 
relacion con los productos de meteorizacidn, tal como se 


desprende del trabajo de Jutson en 1934. En los desiertos 
suramericanos, despu^s de una primera etapa de caracter 
descriptivo, se desarrollan investigaciones sobre los sala- 
res de Atacama por Frengueli en 1928 y es de destacar el 
Irabajo sobre la Puna llevado a cabo por Walther Penck en 
1920. A principios del siglo xx predomina la idea de que 
el viento de los desiertos es el agente principal de la ge- 
neracion de aplanamientos (Hedin, Passarge, Walther, en- 
tre otros), aunque en la d&ada de 1920 Bryan senala en 
sus trabajos que las modificaciones produddas por el vien¬ 
to son pequenas. Las investigaciones sobre la accion eo- 
lica llevadas a cabo en el desierto de Egipto por el ingles 
Bagnold, reunidas en su clasico l ibro de 1941, titulado La 
Flsica de las Arenas ESlicas y Dimas Desirticas , propor- 
cionan una base solida para el entendimiento de los pro¬ 
cesos eolicos. Este trabajo oonstituye un hito fundamental 
en la Geomorfologia Eolica. 

En Geomorfologia Tropical el trabajo del norteameri- 
cano Dana de 1849 sobre las formas del relieve de las islas 
volcanicas del Paci'fico central tiene un interns considera¬ 
ble, ya que senala la influencia del dima tropical en el mo- 
delado (Chorley et al. t 1964). En 1882 Thomson pone de 
manifesto, en la frontera entre Mozambique y Tanzania, la 
presencia de numerosas oolinas aisladas que surgen abrup- 
tamente sobre las tlanuras drcundantes (Douglas y Spen¬ 
cer, 1985a). Idrinticas observadones realizo Bernhardt en 
1900 en el Africa oriental, el cual denomino inselberg 
(monte isla) a estas oolinas. En 1890 Darwin y en 18% 
Branner sehalaron la elevada potenda de rocas profunda- 
mente alteradas y, mucho antes, Buchanan en 1807 publi- 
caba las primeras observadones dentfficas sobre las 
lateritas de la India. La primera mitad del siglo xx fue, al 
igual que en otras zonas dimaticas, una dpoca de recono- 
dmiento de territories, en la que se publicaron trabajos de 
caracter regional (Cushing, Falconer, Grand, Hayes, Hu¬ 
bert, Passarge, Sapper y otros) (Douglas, 1978). Thorbec- 
ke preside en 1926 en Diisseldorf (Alemania) una reunion 
sobre Geomorfologia Climatica, en la que se establecen las 
bases de las clasificaciones morfodimaticas. Quizas los tra¬ 
bajos mas sobresalientes de esta 6poca son los llevados a 
cabo por el aleman Freise, en la d^cada de 1930, en el Es¬ 
tado de Rio de Janeiro y el libro del aleman Sapper de 1935 
sobre Geomorfologia de los Tropicos Hltmedos, que oons¬ 
tituye una importante sfntesis de conodmientos. 


m 

I La estrucluracion de la Geomorfologia Climatica 

En Diisseldorf (Alemania) se llevo a cabo, por investiga- bientes climalicos y la dasificacion morfodimatica (Thor- 
dores alemanes, una reunion el 22-23 de septiembre de becke, 1927). Sin duda, los resultados de esta conferencia 
1926 sobre el analisis de las formas en diferentes am- oonstituyen el intento mas serio y profundo de aproxima- 
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cion a la problems! iea de la Geomorfologia Climatica. No 
obstante, el tratamiento dado por algunos autores a deter- 
tninadas zonas carccc de rasgos morfoclimaticos di fercn- 
dales (Beckinsale y Chorley, 1991). 

En torno a 1950 aparecen los trabajos de Biidel (1944, 
1948), que posteriormente preciso y amplioensu libro so¬ 
bre Geomorfologia climdlica (1977) y en la publicacion 
de 1980, en los que define las zonas morfoclimaticas como 
un conjunto de modelados resultantes de la actividad de 
los procesos reinantes en los diferentes tipos de climas. En 
su trabajo de 1948 diferencia ocho zonas morfoclimaticas 
utilizando criterios morfoldgicos y climaticos, y en su li¬ 
bro de Geomorfologia Climatica de 1977 reconoce diez 
zonas, excluyendo las altas montanas. Tambidn propone 
d fermino de Geomorfologia Climatogfinica (Biidel, 
1963), cuyo objetivo fundamental es la reconstruction del 
dima y de los procesos que ban actuado durante un de- 
terminado periodo. Como senala Bremer (1996) la Geo¬ 
morfologia Climatica conduce a la Geomorfologia 
Gimatogfinica, ya que en casi todas las regiones del mun¬ 
do se encuentian formas relictas de climas pasados. 

Tricart y Cailleux (1965) desarrollan el ooncepto de 
zonalidad en Geomorfologia y elabotan un mapa de re¬ 
giones morfoclimaticas, reconociendo a la vegetacidn 
como un factor que puede ser do mi name. Diferendan 13 
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I m% El desarrollo de la 

Hasta aproximadamente la mitad del siglo xx, la Geo¬ 
morfologia se preocupaba basicamente de reconstruir las 
diferentes etapas, de edad determinada, en las que habian 
tenido lugar los procesos erosivos y tectonicos generado- 
ibs del relieve. Es lo que Chorley (1978) denomina eta pa 
hts tririca.cn la que la Geomorfologia avanza a travfis del 
establedmiento de modelos de erosi6n, analisis de la cro- 
nologia de la denudacidn y estudios de morfologia es- 
tmctural. Ya hemos senalado que tambidn en estos 
tiempos se exploran grandes teiritorios y se describen y 
define n distintos tipos de formas (etapa taxonomic a de 
Chorley, 1978). A todo ello se une el interns por estudiar 
los procesos y la cuantificacion en las diferentes zonas 
morfoclimaticas, asicomo en experiencias de laboratorio. 
Como consecuencia se produce el desarrollo de la Geo¬ 
morfologia Climatica, que alcanza su mayor progreso en 
estas ultimas dficadas, como lo indica la aparicion de nu- 
merosas y extensas monografias sobre las distintas zonas 
morfoclimaticas ■ 

En la segunda mitad del siglo xx la Geomorfologia 
Glaciar experimenta importantes avances en el e studio del 
oompoitamiento del hielo (Glen, Hambrey, Lliboutiy, Nye, 


regiones morfoclimaticas en el globo terraqueo, inclu- 
yendo las areas montanosas azonales. Birot (1949a) ana- 
liza la influencia del clima en la evolucion de las laderas 
para diferentes tipos de rocas. Thmbifin en la ddcada de 
1950 se establece una diferenciacion climatica para las 
formas resultantes de la actuacion de los procesos en 
calizas (Lehmann et ah, 1954) y granites (Wilhelmy, 
1958). Peltier (1950) relaciona varios procesos exdgenos 
con las temperaturas medias anuales y precipitaciones to- 
tales anuales y propone una diferenciacion en nueve re¬ 
giones morfogerfeticast sus representadones han sido 
ligeramente modificadas por Wilson (1968, 1969). Esta 
division fue criticada por las limitaciones inherentes a la 
utilize cion de estas dos unicas variables (Stoddart, 
1969a). El libro de Birot de I960 sobre El Ciclo de Era- 
siSn hajo los Diferentes Climas oonstituye una intere- 
sante aportacidn sobre las zonas tropicales aridas y 
hlimedas, en el que se analizan las morfologfas domi- 
nantes. 

Una gran parte de estos trabajos constituyenel arma- 
zon sobre el que se sustenta la Geomorfologia Climatica, 
en los que se desarrollan los conceptos fundamentales, la 
inddencia del clima en los procesos que elabotan el mo- 
delado y los distintos criterios utilizados para la diferen- 
dacion de las distintas zonas morfoclimaticas. 


Geomorfologia Climatica 

Paterson, Weertman y otros). Igualmente son numerosas 
las investigaciones sobre procesos y formas de erosion y 
sedimentacion glaciar (Boulton, Dreimanis, Drewry, Iver¬ 
son, Linton, Menzies, Sugden, entre otros) y los trabajos 
sobre los ambientes fluvioglaciares y la glaciotectonica 
(Price, Menzies, Van der Wateren, etc.). Junto con los tra¬ 
bajos que aparecen en revistas especfficas y generales, se 
publican numerosos voldmenes que refinen articulos so¬ 
bre temas concretos, tales como till, morrenas, drumlins, 
gladotectonica y ambientes fluvioglaciares y glaciola- 
custres. Tambifin se elaboranlibros de caracter general so¬ 
bre Geomorfologia Glaciar, entre los que destacan los de 
Embleton y King de 1975a, Sugden y John publicado 
en 1976 y los voluminosos tratados de Menzies (Ed.) 
(1995a,1996) y Benn y Evans de 1998. 

Durante este periodo se sigue investigando en Geo¬ 
morfologia Periglaciar sobre procesos, tanto en campo 
como en laboratorio, tales como la accion de la helada 
(crioclastia, profundidad, levantamiento, agrietamiento y 
clasificacion), movimientos de masa, accidn fluvial y 
eolica. Existe un grupo muy numeroso dedicado a las 
diferentes tematicas (Clark, Corte, French, Lachenbruch, 
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Lautridou, Mackay, Pissait, Washburn, entre otros). Las 
formas resultantes de La actividad de Los diversos proce- 
sos existentes son muy variables y se tiene un relative buen 
oonocimiento de Las mismas. Estas se desarrollan en mi¬ 
cro y mesoambientes especfficos, que indirectamente pro- 
vocan la existencia de grandes Lagunas en el conocimiento 
del paisaje periglaciar (Barsch y Caine, 1984). Son mu- 
chos Los investigadores que destacan en el estudio de las 
foimas periglaciares y es diffcil entresacar Los de mayor 
aportacion (Barsch, Btidel, Czudek, Demek, French, 
Mackay, Pissart, Rapp, Tricart, Washburn y otros). Tam- 
bien se han publicado varios libros sobre Geomorfologia 
Periglaciar, destacando por su importancia el de Washburn 
de 1979, considerado por Thorn {1992) como la «Biblia» 
de la disciplina, el editado por Clark en 1988 que reune 
capitulos de distintos autores que compendian La mayor 
parte de la Geomorfologia Periglaciar y, finalmente, el tra- 
tado de French de 1996 que actual iza los conocimientos 
de esta disciplina. 

Las condieiones extremas de muchos de los desiertos 
del mundo ha hecho necesaria La real izacion de numero- 
sas expediciones y La investigacidn en equipo, duiante los 
ultimos cincuenta anos. De esta forma se han ido recono- 
dendo Las foimas del relieve existentes en estas areas in- 
hospitas. La Geomorfologia de las zonas aridas ha 
encontrado una excelente heiramienta en Las imageries de 
satdlite, a partir de la decada de los setenta, que permiten 
su utilizacion como mapa y, por su escala, ofrecen la po- 
sibilidad de analizar en conjunto Los grandes ambientes 
desdrticos y en especial los de arena. El intends credente 
del conocimiento de estos ambientes desdrticos se mani- 
fiesta en la creacidn, mas o menos reciente, de importan- 
tes centres de investigacidn que abordan los numerosos 
problemas inherentes a estas regiones. Los procesos de 
meteorizacion y los micromodelados resultantes han sido 
abordados por Cooke, Evans, Goudie, Mabbutt, Twidale 
yViles. Las investigactones sobre barnices se han Llevado 
acabo fundamentalmente por Dorn y Oberlander y las de 
costras por Machette, Marion, Reeves, Summerfield, Wat¬ 
son y otros. Existe una amplia y reciente literature de tra¬ 
bajos experimentales sobre los complejos procesos en 
reiacion con la actividad hfdrica en laderas y microeuen- 
cas (Abrahams, Bryan, De Ploey, Parsons, Schumm, Thor¬ 
nes, entre otros). La geomorfologia fluvial de Los desiertos 
tiene sus investigadores principales en Leopold, Wolman, 
Miller, Schumm y Shick. Las laderes han sido objeto de 
Irabajos encaminados a estudiar su evolucidn y cuantifi- 
car el retroceso de Las mismas, (Grossman, Howard, King, 
Mabbutt, Oberlander, Selby, Schumm, Twidale, etc.). El 
controvertido tema de los glacis y pedimentos ha sido tra- 
tado por numerosos investigadores {Birot, Dresch, King, 
Mabbutt, Mensching, Tricart, Twidale y otros), asf como 
la problemalica de los abanicos aluviales (Blair, Bull, 
Denny, Harvey, Hooke, Mcpherson, entre otros). Tambidn 
son muy abundantes los trabajos relacionados con playas 
y sehkhas (Eugster, Glennie, Goudie, Hardie, Krinsley, 


Thomas, etc.). Sobre erosion y sedimentacidn eolica se 
dispone de una amplia bibliografia de trabajos publicados 
en revistas (Kocurek, Lancaster, Livingstone, Mainguet, 
McCauley, Fdwd, Pye, Thomas, Tsoar, Warren, entre 
otros) y se han publicado ties libros sobre Geomorfologia 
Eolica por Pye y Tsoar (1990), Lancaster (1995), Li¬ 
vingstone y Warren (L 996), ademas de otre monograffa so¬ 
bre polvo eolico de Pye (1987). Por otre parte, se han 
editado diversos libros sobre Geomorfologia de regiones 
aridas: Tricart (1969), Mabbutt (1977), Cooke et al. 
(1993), Abrahams y Parsons (1994) y Thomas (1997). Es¬ 
tas dos ultimas monograffas se han realizado con las apor- 
taciones de numerosos investigadores, especialistas en los 
distintos temas. 

Hasta epocas recientes la Geomorfologia Tropical no 
ha sido sistematicamente estudiada (Gupta, 1993). Toda- 
via se pone en entredicho por algunos autores (Stoddart, 
1%9 a,b; Twidale y Lageat, 1994) su consideracidn como 
zona morfoclimatica. Los estudios de Los procesos de me- 
teorizacidn de las costras endurecidas {ditrierusts) han 
sido objeto de numerosos trabajos por parte de Berry, Bi- 
rot, Goudie, Loughnan, McFarLane, Ollier, Ruxton, y Tho¬ 
mas, como autores mas senalados. El estudio de la erosion 
hidrica se ha incrementado en estas ties ultimas ddcadas, 
sobre todo en investigaciones agroforestales, llevadas a 
cabo fundamentalmente en parcelas ceriadas. En el trans¬ 
port fluvial sobresalen los trabajos de Douglas, Gupta, 
Spencer, Walling y Latrubese. Los movimientos de tnasa 
son frecuentes y afectan sobre todo al regolito y los tra¬ 
bajos de Brand, Lai, So y Tricart constituyen una muestra 
representativa. El estudio de los aplanamientos e insel- 
beigs, que dominan muchas areas de Los tropicos, fue 
afrontado por Biidcl {1957) en su teori'a de Los procesos de 
doble aplanamiento, en la que diferencia una superficie su¬ 
perior de denudacion y el frente de meteorizacion, el cual 
profundiza por los agentes de alteracion. La continua ero- 
sion origina la aparicion de superficies de grabacidn (etch- 
surfaces). El desairollo de estas ideas en diversas zonas 
iropicales ha sido afrontado por Bremer, Ollier, Thomas, 
Twidale, como autores mas significativos. Los extensos 
afloramientos carbonatados sufren una intensa disolucion 
que da origen a los modelados de karst conico y de tones 
(Balazs, Lehmann, Sweeting, entre otros), especfficos de 
esta zona morfoclimatica. Los libros sobre Geomorfolo- 
gfa Tropical no son tan numerosos como Los editados so¬ 
bre otros ambientes climatieos. Los de Birot de 1973 y de 
Tricart de 1974a Uevan a cabo importantes aportaciones, 
pero, sin duda, el tratado mas profundo y fundamental es 
el de Thomas de 1994a, que tiene el precedente de su ex¬ 
celente libro de 1974. Con posteriori dad a este (iltimo, Fa- 
niran y Jeje en 1983 elaboran su trabajo en el que 
actualizan los conocimientos, asf como Wirthmann en 
1987. Tambi^n en los libros sobre geomorfologia de Los 
gianitos de Twidale de L982b, Gerrard (1988) y Vidal y 
Twidale (1998) y Twidale Vidal (2005) y Migon (2006, se 
afrontan problemas relativos a la Geomorfologfa Tropical. 


440 Geomorfologia 




Aplicaciones y tendencias futuras 


Aunque la Geomorfologia Climatica siempre ha jugado un 
importante papel en los estudios aplicados, es a partir de la 
d^cadade los sesenta cuando, como consecuencia del desa- 
nollo de los estudios de los procesos geomorfologicos, ha al- 
canzado un gran oontenido practico. Uno de los campos de 
mas inddencia es el de la investigation de los riesgos natu¬ 
ral es derivados de la dinamica externa, oomo la meteoriza- 
don salina, erosion hfdrica y eolica, inundaciones, 
deslizamientos, riesgos de subsidence, entre ottos. Otto cam- 
po de desairollo considerable en las ties ultimas d&adas es 
el de la Geomorfologia Anjhiemal. Como oonsecuencia del 
aumento de la poblacion y de la explotadon de los recursos, 
el medio ffsico esta siendo sometido a constantes cambios. 
El hombre se ha convertido en un importante agente geo- 
morfologico, se habla incluso de Geomorfologia Anttopica. 
Se haoe necesario vivir en armonia con la naturaleza y para 
ello hay que oonooer los procesos que operan en el eoosiste- 
ma para obtemer un desairollo sostenible. Es en esta mate¬ 
ria donde la Geomorfologia Climalica juega un papel 
fundamental. 

En el memento actual, la Geomorfologia ha llegado a ser 
un cuerpo enriclop6dico de conorimiento e investigadon 
(Dury, 1978), fed como se refleja en las Encidopedm de las 
Geomotfologids , editadas por Faiibridge (1968b) y Goudie 
(2004a), asf como otras encidopedias mas especificas sobre 
desieitos y ambiental en 1999, cuevas en 2004 y cienrias del 
litoral y dencias del karst en 2005, entre otras. Fairbridge in- 


dica que se espera para final de siglo xx que se publiquen al 
aho unos 200.000 articulos sobre materias de la disdplina. 
Estos datos nos hablan del extraordinario desairollo de la Ge¬ 
omorfologia. 

En ahos prdximos, en el campo de la Geomorfologia Cli¬ 
matica, se espera un continuo desenvolvimiento del estudio 
de los procesos, un considerable aumento de las investiga- 
ciones pluridisdplinares, un avance esperanzador del anali- 
sis de los datos suministrados por los sensores remotes, un 
progresivo aumento de los estudios paleomorfoldgioos de 
cara a la prediction de climas futuros y un desarrollo de la 
investigation aplicada, sobre todo en los campos de la Geo¬ 
morfologia Ambiental (Gutitirez, 1990). 

Como hemos visto, la Geomorfologia ha cambiado cla- 
ramente su rumbo, desde un enfoque general! zado de estu¬ 
dios de cronologfa de la denudation ha pasado a enfatizarsus 
investigaciones sobre procesos superfitiales. Esto ha llevado 
consigo a una metamorfosis o desarticulatidn de la distipli- 
na (Choriey, 1978; Thorn, 1988b). Como el primer autor in- 
dica la Geomorfologia se ha sumergido en un sindtome de 
procesos. El problema que subyace es el del paso de las gran- 
des escalas espaciales y temporales, de estudio de procesos, 
a la evolution del modelado a largo pLazo (Barach, 1990). Es 
por esta razon, como senala Choriey, por la que la Geomor¬ 
fologia debe investigar a todas las escalas, tratando de aunar 
los diferenles mecanismos rcsponsables de la evolution del 
relieve, cualquiera que sea su dimension temporo-espacial. 



Geomorfologia Climatica: procesos 
y diferenciaciones morfoclimaticas 


La Geomorfologia climatica se puede definir oomo la que 
identifica a los factores dimatioos, tales como intensidad, 
frecuencia y duration de la precipitation, intensidad de la 
helada, direction y fuerza del viento y explica el desarro¬ 
llo de los modelados bajo diferentes conditiones dimaticas 
(Ahnert, 1996). En esta definition reciente se tienen en 
cuenta la magnitud y frecuencia de diversos procesos. Ini- 
cialmente, en el trabajo pionero de Peltier (1950) se utili- 
zan tinicamente dos parametros dimatioos, la temperatura 
media anual y la pretipitacion total anual y establece la re¬ 
lation de los mismos con seis procesos geomorfologicos: 
meteorizacion quimica, aocidn de la helada, meteorization 


total, erosion pluvial, movimiento de masas y accion del 
viento (Fig. 12.1). Para el autor «estas graficas representan 
simplemente una expositionesquematica de un concepto». 
En oonjunto, distingue dos elementos morfogentiicos dife¬ 
rentes, que son los procesos de meteorization y los agen- 
tes de transpose de estos productos. Del analisis anterior 
propone nueve regiones morfogendicas (Fig. 12.2), que se 
diferentian por un conjunto de procesos geomorfologioos 
caracteristioos. Las diferenciaciones que efectda Peltier son 
muy cualitativas y bast ante subjetivas (Derbyshire, 1973). 
Un estudio similar al de Peltier es el llevado a cabo por Le¬ 
opold et al. (1964). Wilson (1968, 1969), tambi&i realiza 
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FlGURA 12.1 Diagramas que 
indican la impoitanda relativa de 
al gunos procesos geomorfoltigicos, 
an funoidn da la temperature madia 
anuat y da la precipitadtin fatal 
anual (Peltier, 1950). 
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F1GURA 12-2 Regiones morfogeneticas obtenidas a paitirde 
la intensidad relativa de diferentes procesos geomorfologicos 
Peltier, 1950). 


un analisis parecido y cambia el grafted de action de la he- 
lada por el de meteorizacion mecanica, modi fica los cam- 
pos delimitados por Peltier para las intensidades relativas 
de los procesos geomorfoldgicos y diferencia seis zonas a 
las que denomina sistemas clima-proccso. Wilson llama la 
atencidn sobre la variacion de la temperatura y precipita¬ 
tion a lo largo del ano, que denomina estacionalidad, y la 
influencia que tiene en la actividad de los procesos geo- 
morfoldgioos (Fig. 12.3). 

Tanner (1961) utiliza la evapotranspiracion potential 
en lugar de la temperatura, ya que esta variable propor- 
ciona una idea mas real de la disponibilidad hidrica y esta 
mas relacionada con el porcentaje de vegetacidn. Igual- 
mente, diferencia cuatro regiones morfogendticas funda- 
mentales: glaciar, templada, arida y selva, a las que anade 
tundra, sabana y semiarida. 
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F1GURA 12.3 Regimenes climaticos y sistemas dima- 
proceso. Las graficas muestran Jos datos mensuales de 
precipitation y temperatura, tornados de Strahler (1965), y las 
escaias estan modificadas para re sal tar las regiones Fridas. 

Los limites de los sistemas dlma-proceso se nepresentan por 
li'neas de raya-punto y estos se sertalan por abrewiaturas: 
A-arido; SA-semiarido; S-selva; HT-tempiado humedo; 
P-perigladary G-glaciar (Wilson, 1968). 

Una interesante aproximacion es la propuesta por 
Common (1966) en su trabajo sobre deslizamientos y re¬ 
giones morfogen&icas, ya que estos forman parte de los 
procesos de denudacion y tambicn se pueden utilizar para 


identificar distintos tipos de modelados. Aunque el ntimero 
de variables implicadas en el desencadenamiento de los 
deslizamientos es muy numeroso. Common elabora Ires 
mapas globales basados en caracterfsticas signifieativas de 
la precipitacidn y temperature de inters geomorfoldgieo 
(regimen de precipitactones e intervalos de precipitadon 
total y temperatura). 

Tambicn se han llevado a cabo estudios a escala glo¬ 
bal sobre el control del clima y de la vegetacion en rela- 
cidn con la intensidad de la meteorizacion y productos 
resultantes de la misma (Strakhov, 1967). Reconoce una 
clara zonacion climatica con Lixiviac tones maximas en la 
zona de selva tropical y en la de la taigal-podzol, que es 
donde tienen lugar las mayores precipitaciones. La alte- 
raddn es mas intensa y profunda en los tropicos por las 
elevadas temperatuias que aceleran las reacciones qufmi- 
cas. Por el contrario, en la tundra y las zonas des^rticas la 
meteorizacion es debit por la escasa precipitadon. Este 
perftl norte-sur permite diferenciar un conjunto de zonas 
relacionadas con el clima (Fig. 12.4). Tambicn en el libro 
de Strakhov se incluye un mapa sobre la distribucion ge- 
ografica de los tipos de meteorizacion. 

Otra aproximacion a la diferenciadon morfoclimatica 
se basa en las difenencias regionales existentes en la ero¬ 
sion hfdrica, aunque este parametro esta muy influendado 
por factores no ambientales. Se han establecido varias cur- 
vas basadas en la reladdn entre la precipitadon anual 
(Langbein y Schumm, 1958; Fournier, 1960; Wilson, 1973) 


3000 


2700 


2400 


~ 2100 


1800 


I 1500 

- 25 

* 1200 

- 20 

® 900 

- 15 

000 

- 10 

300 

" 5 

0 

- 0t 


Zona de ia taiga-podzol 


Des«flos v semsdessflos 


Zona de bosque tropical (>3.000 mm) Sabanas 
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o la escorrentfa anuai (Douglas, 1967; Dendy y Bolton, 
1976) y la production de sedimentos {Tm/knr/ano). Se 
reconoce por la mayorfa de los autores un maximo de ero¬ 
sion al rcdedor de 300 mm de precipitacion y otros inves- 
tigadores senalan otra zona de importante denudacidn por 
cncima de los 1.500 mm. El trabajo de Corbel (1964) sin- 
tetiza los datos de erosion para las distintas zonas climati- 
cas y considers que en los tropicos la erosion es menor. 
Fournier (1960) llega a oonclusiones muy diferentes al es- 
tudiar 78 cuencas fluviales de 2.460 a 1.060.000 km 2 . Para 
dlo correlaciona el parametro elimatico p 2 fP, donde p es 
la precipitacion del mes mas lluvioso y P la precipitacion 
total anuai, con la carga en suspension trasportada por los 
rfos. Obtiene, a diferencia de Corbel, que el inqremento de 
erosion esta en relation con el aumento de la precipitacion. 
Fournier {1960) elabora un mapa de distribution de la ero¬ 


sion en el mundo y encuentra valores maximos en los tro¬ 
picos humedos estacionales y una diminution hacia las 
regiones ecuatoriales y zonas aridas. Las principales oon- 
clusiones de libro de Fournier se mantienen en Strakhov 
(1967), donde se acompana un mapa muy similar de ero¬ 
sion global. Mi l liman y Meade (1983) (Fig. 12.5) estudian 
las velocidades de denudation de las cargas disueltas y en 
suspension de los rfos, a partir de los dep6sitos en embal- 
ses y de las velocidades de sedimentation geologica. La Fi¬ 
gure 12.5a representa la erosion de las mayores cuencas 
fluviales del mundo y la Figure 12.5b propordona la des- 
carga anuai de sedimentos al mar de los principales rfos del 
mundo. 

Chorley ft al. {1984) senalan que para llevar a cabo una 
dasiftcadon morfoclimatica simple, que ellos denominan 
morfogendtica, se pueden utilizar la temperature media 


F1GURA 12.5 (a) La erosion en 

las principales cuencas fluviales 
del mundo. Losespaciosen bianco 
hdican fundamentalmente la 
carencia de descarga al ocOano. 

(b) Descarga anuai de sedimentos 
en suspension en las mayores 
aienoas de dienaje del mundo. La 
anchuia de las fleobas corresponds 
ala descaiga lelativa. Los numeros 
se refieien al valor medio anuai en 
millones de toneladas. La direccidn 
de las fleehas no indiea la diiecoiOo 
del movimiento del sedimento 
(Milliman y Meade, 1983; adaptado 
por Huggett, 2003). 
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anual, la precipitation total anual y la estacionalidad, que 
viene expresada por la temperatura del mes mas calido y 
por el numero de meses con precipitacion superior a 50 
mm (Fig. 12.6). En el diagrams se diferencian ocho re- 
giones, que pueden dividirse en dos grandes grupos: a) re- 
giones morfocli maticas de piimer orden, denominadas no 
estacionales por Beckinsale y Chorley (1991), que com- 
prenden las regiones glaciares, aridas y tropicales hume- 
das. Se caiacterizan por procesos no estacionales, por lo 
general de baja erosion, excepto para eventos esporadicos 
como los que tienen lugar en glaciares espasmodicos, tor- 
mentas en el desierto y movimientos de masa en laderas, 
respectivamente. Las zonas centrales de estas regiones no 
estacionales estan poco afectadas por los cambios clima- 
ticos. b) Regiones morfoclimaticas de segundo orden, o es¬ 
tacionales de los autores anteriormente indicados, que 
agrupan las regiones tropicales hfimedo-secas, semiaridas, 
continentales secas, hiimedas de latitud media y perigla- 
ciares. Tienen procesos estacionales, en ocasiones de gran 
intensidad, y manifestaciones de cambios climaticos im- 
portantes. En estas regiones se pueden diferenciar climas 
calidos (tropical hiimedo-seco y semiarido) en los que los 
procesos geomorfologicos varfan sustancialmente con la 
dura cion de la estacion humeda y climas frios (continen¬ 
tal fffo, hiSmedo de latitud media y periglaciar) en los que 
los procesos difieren en funcion de las temperatures del 
verano, as( como en parte con las cantidades de precipi¬ 
tacion. Aportan un mapa que modifica el de Tricart y Cai- 
lleux (1966), a la vez que descrifaen minuciosamente los 
procesos y las formas dominantes de las ocho zonas que 
diferencian. 

Los datos que se manejan normalmente en Geomor¬ 
fologfa son los suministrados directamente por la c li¬ 
ma tologfa, tal como los utilizados por Peltier (1950), 
Tinner (1961), Leopold et al. (1964), Wilson (1968, 
1969), Chorley et al. (1984), etc. Estos datos pueden ser 
razonablemente adecuados para llevar a cabo amplias ge- 


neralizaciones de los procesos geomorfologicos. Ahora 
bien, la mayoria de estas c iff as medias son inadecuadas, 
ya que una gran parte de los procesos son de caracter 
discontinuo y varfan en frecuencia y magnitud (Ahnert, 
1987 b, 1996; De Ploey a 1 al. 1991). Por consiguiente, es 
necesario conocer estos valores, como porejemplo las in- 
tensidades de la precipitacion, velocidad del viento, fre¬ 
cuencia y duracidn de la helada. Una vez conocidas estas 
cifras se lleva a cabo un analisis de magnitud-frecuencia 
para carecterizar los componentes del morfoclitna. Ahnert 
(1987b) propone para la precipitacion un fndice de mag¬ 
nitud-frecuencia con el que puede reconocerse toda la 
distribucion de los eventos meteorologicos geomorfolo- 
gicamente relevantes. De Ploey et al. (1991), utilizando 
tamhicn los valores de precipitacion diaria, obtienen una 
medida de la erosion potencial acumulativa, que puede 
proporcionar una base para estimar la erosion de las 
laderas por flujo laminar. Este analisis es util para la 
caracterizacion no solo de los morfoclimas, sino que 
tambi6n puede ser aplicado a otras ramas de la ciencia 
(Ahnert, 1987b). Este m6todo no puede identificar as- 
pectos climaticos que no sean eventos, como la estacio¬ 
nalidad. No obstante, constituye un primer paso hacia una 
morfocli matologia mas comprensiva. 

Aunque existe un consenso bastante general izado so- 
bre el concepto y cometidos de la Geomorfologfa Cli¬ 
matica, surgen objeciones y crfticas sobre la misma. 
Stoddart {1969a) oonsidera que no es realista tener solo en 
cuenta un grupo de factores, ya que se produce una clara 
distorsion. Los factores climaticos son importantes, pero 
no dominantes; el modelado resulta de una interconexion 
compleja entre clima, litologfa y vegetacion y no es posi- 
ble separar la Geomorfologfa Climatica de otro tipo de ge- 
omorfologfa. Baker y Twidale (1991) indican que solo las 
regiones morfoclimaticas glaciares y aridas se reconocen 
con fadlidad, mientras que los restantes modelados cli- 
malicos son diffciles de identificar y definir. Twidale y 
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Lageat (1994) senalan que las zoxias morfoclimatieas gla¬ 
ciares, periglaciares y aridas ocupan el 50% del globo te- 
rraqueo y en la otra mitad se desarrollan zonas hfimedas 
(selva, sabana, raoderada, marftima y boreal de Peltier). 
En estas zonas muchos de los modelados existentes son 
de dudosa signification (Stoddart, 1969b). Otra circuns- 
lancia analizada por Twidale y Lageat (1994) es la rela- 
tiva a los procesos generados climaiicamente y a los 
meeanismos comunes que varfan en las diversas regiones 
dimaticas. Las formas asociadas con la erosion y sedi¬ 
mentation fluvial se encuentran en la mayorfa de las re¬ 
giones dimaticas (abarrancamiento, gargantas, meandros, 
abanicos aluviales, rios trenzados, etc.). Los tafonis y pi- 


lancones de meteorizatidn (gnammas) se reconocen en 
cualquier ambiente climatico, y los sue los ordenados en 
zonas periglaciares y aridas, nos indican, como algunos de 
los ejemplos anteriores, un problema de conveigencia de 
formas o de equifinalidad (Birot, 1955), enel que la acti- 
vidad de procesos distintos o de diferente magnitud dan 
lugar a formas similares. Por todo ello, estos autores 
reconocen que el influjo climatico esta sobreestimado, 
aunque no dudan de su incidencia. Critican tambicn la 
diferenciacion de region tropical htimeda por sus abun- 
dantes movimientos de masa y por los modelados de gra- 
bacion, ya que todos ellos tienen lugar en otras zonas 
climaticas. 



El concepto de zonalidad en Geomorfologia 
Climatica 


A escala global, las variaciones existentes en el contacto li- 
tosfera-atmosfera se consideran como zonales y forman am- 
plias franjas desde los polos al ecuador, que derivan de las 
diferentes pretipitaciones y cantidad de energfa solar reti- 
bida (Derbyshire, 1976). El concepto de zonal ha sido apli- 
cado, con anterioiidad a su utilization en Geomorfologia, 
en otras ramas de la Geografia Fisica, como la Climatologfa, 
Edafologfa y Biogeograffa (Tricart y Cailleux, 1965). Las 
grandes regiones edaficas basadas en las diferentias clima¬ 
ticas fueron propuestas, en primer lugar, por Dokuchayev 
(1883), el dial diferentio entre suelos zonales, azonales e 
intrazonales. Los primeros son suelos evolutionados, que 
difieren segun la zona ecologico-climatica en que han sido 
desanollados. Los azonales son suelos poco evolutionados, 
con caracteres proximos a la roca madre. Finalmente, los 
intrazonales presentan una buena evolution, pero estan afec- 
tados por un trial drenaje, salinidad, etc. 

Se estima que el trabajo de Troll (1944), sobre las mi- 
cromorfas periglaciares, es el introductor del concepto de 
zonalidad en Geomorfologia Climatica. Se considera zo¬ 
nal a todo proceso o fenomeno que se distribuye en ge¬ 
neral paralelo a las Ifneas de latitud, como la selva 
ecuatorial, ametifes coralinos y casquetes oontinentales de 
hielo. Cada uno de estos medios constituye una zona mor- 
foclimatica (Tricart y Cailleux, 1965) ya sugerida por Cho- 
lley (1950) y Galon (1954). La denomination de azonal, 
o plurizonal o mundial, indica procesos que se reparten por 
varias zonas como las acciones fluviales, eolicas y litora- 
Scs. Finalmente, ext razonal es un fenomeno que, aunque 
es caracterfstico de una zona determinada, puede mani- 
festarse localmente en otra zona, como los procesos y for¬ 
mas glaciares y periglaciares existentes en las grandes 
montanas ecuatoriales. 


Las areas de montana presentan una zonacion clima¬ 
tica oescalanamiento altitudinal. En una montana eleva- 
da de las bajas latitudes podemos encontrar en un 
transecto hatia la c umbre dimas templados, periglaciares 
y, finalmente, glaciares. En cada zona las formas del re¬ 
lieve estan afectadas pot un control climatico caracteris- 
tico (Biidel, 1948). 

El escalonamiento altitudinal se debe a las variacio¬ 
nes de la temperatura y precipitaciones. La temperatura 
disminuye paulatinamente con la altitud, el a ire se enra- 
rece y la radiation solar aumenta. En estas tircunstantias, 
las rocas estan sometidas a efectos tdrmicos mas inten- 
sos (Tricart y Cailleux, 1965). Un incremento de altura 
de 1.000 m en los Alpes equivale a una disminucidn de 
la temperatura en un recorrido de 1.000 km hacia el Polo 
Norte. Este descenso tdrmico va acompafiado por varia¬ 
ciones en la vegetation tanto altitudinales como latitudi- 
nales (Biidel, 1977; 1982). Tambidn a medida que se 
progress en altura se observa una secuencia caracterfsti- 
ca en la morfologfa y tamano de los suelos ordenados, que 
ha sido estudiada por Furrer (1972) en los Alpes suizos 
y en la Cordillera del Karakorum. Estas tircunstantias, 
descritas tambidn en otras areas montanosas, constituyen 
un fiel reflejo del escalonamiento altitudinal. La precipi¬ 
tation varia en funcion de la altura y a medida que au¬ 
menta va creciendo hasta alcanzar un maximo y despuds 
disminuye progresivamente. En las altas montanas exis- 
te un escalon caracterizado por lluvias mas abundantes y, 
por consiguiente, con una nubosidad mas intensa. Otro 
efecto importante es el de la exposicion, donde las um- 
brias de las latitudes medias septentrionales oonservan la 
nieve mucho mas tiempo que las solatias, lo que incide 
considerable mente en la variation altitudinal de la mor- 
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fogcncsis periglaciar. No obstante, la influencia de la ex¬ 
pos! cion varfa de una zona a otra y no se limita a las mon- 
tanas de las latitudes medias. En las zonas intertropicales, 
de drculacidn atmosfdrica mas oonstante, las areas de 
barlovento son h limed as y las de sotavento secas (Tricart 
yCailleux, 1965). 


Por otra parte, conviene senalar que a escalas de 10 6 - 
10 7 km 2 la variedad del modelado se explica mejor por 
diferencias dimaticas; a 10 4 -L 0 5 km 2 dominan las dife- 
rendas litoldgicas y estructurales y a 10 2 km 2 las formas 
del relieve son el resultado de la actividad de diferentes 
procesos erosivos {Chorley et at., 1984). 


111 .- _,_ 


La diferenciacidn de las distintas zonas morfodimaticas 
debe tener en cuenta los procesos actuates dominantes que 
operan en cada zona. No obstante, es preriso considerar 
tambien las formas heredadas de dpocas cuaternarias y ter- 
darias. Esta preocupadon sobre el cambio climalico ya se 
hace patente por Penck y Bruckner (1901 -1909) en su tra- 
tado sobre las edades de las glaciaciones de los Alpes. 
Igualmente, Passarge, en su trabajo de 1904 sobre el Ka¬ 
lahari, encuentra claras evidendas sobre alternandas entre 
condiciones aridas y de sabana. Bildel (1948) insistc sobre 
la importanda de las paleoformas y en 1963 propone el tdr- 
mino de Geomorfologta CUmatogen&ica que se preocupa 
del estudio de las formas reliquias produddas en otros am- 
bientes, que nos permiten deducir a lo largo del tiempo los 
procesos actuantes en otros climas. Estos cambios clima- 
ticos son mas manifiestos en las latitudes medias. Tambien 
Birot (1960) senala que la influenda de los cambios di- 
maticos durante el Terciario y Cuaternario se manifiesta 
desde el Artico al Ecuador. La distindon entre formas ac- 
tuales y heredadas es fundamental para conocer adecuada- 
inente la evoluddn del relieve y las variaciones dimaticas 
a las que ha estado sometido, ya que si no podemos inter- 
pretar de forma errdnea la gdnesis del modelado. 

La division de la superficie tenestre en zonas morfo¬ 
climaticas es una tarea compleja por diferentes causas. 
Existen distintas partes del mundo de las que no se cono- 
cen los rasgos morfoclimaticos fundamentales (Asia cen¬ 
tral, Suramdriea, etc.) y, por lo tanto, es diflcil trazar sus 
limites (Tricart y Cailleux, 1965), aunque en la adualidad, 
con la utilization de fotograffas de satdite, el problema 
se va solventando. Por otra parte, hay que tener presente 
que un mapa morfoclimatico no resulta de la superposi¬ 
tion total o partial de mapas climaticos, de vegetation y 
de suelos, aunque evidentemente existe una clara relacidn 
entre el los. Un mapa de zonas morfoclimaticas debe ser 
un mapa original en el que el morfoclima constituye una 
categorta particular de los fenomenos naturales (Tricart y 
Cailleux, 1965; Btidel, 1977, 1982). Tambien hay que te¬ 
ner presente que los limites morfodi maticos no son netos, 
excepto para las costas, aunque hay areas como la Selva 
Negra, la llanura del Po y los Apalaches, que pueden dis- 


tinguirse daramente {Budel, 1977, 1982). Por el contra- 
rio, las zonas de transition entre las sabanas y zonas se- 
miaridas africanas pueden alcanzar dimensiones muy 
importantes. Onicamente, las areas correspondientes a los 
ndcleos de las zonas morfoclimaticas no presentan pro- 
blemas de reconodmiento. 

Las grandes stntesis de la Geomorfologta Climatica se 
deben a Budel (1948,1963, 1977) y a Tricart y Cailleux, 
(1965), que elaboran diferentes mapas de zonas morfocli- 
malicas. Biidel (1948) propone, utilizando critcrios clima¬ 
ticos y morfologicos, siete zonas morfodimaticas para el 
globo terraqueo y elabora un mapa de las zonas morfodi¬ 
maticas del Viejo Mundo (Europa, Asia y Africa). Tricart 
y Cailleux (1965) critican esta zonacion global por su ca- 
renda de homogeneidad, por la diferendaddn de tres re- 
giones de permafrost, por la consideradon de la zona 
mediterranea como una linica categorta y por su termi- 
nologta oonfusa. Biidel (1963) considera que los factores 
adimalicos (petrovarianza o resistencia litoldgica, epiro- 
varianza o epirogdnesis, distancia al nivel de base, in¬ 
fluenda del relieve y aocion antropica) incidirfan en la 
formaddn del relieve si el dima de la tierra fuera unifor¬ 
me. Las influencias surgen de las diferencias de las zonas 
dimaticas, que son superiores a los cinco factores aclima- 
tioos. Para Biidel, en cada punto de la tierra, el dima de- 
termina la comhinadon fundamental de los procesos 
morfogendticos. A partir de los efedos producidos en cada 
region dimatica, en la que se manifiestan estos complejos 
procesos activos morfogendioos, la superfide de la tierra 
puede dividirse en dnco zonas morfodimaticas (Fig. 12.7), 
sin considerar la variation del clima con la altura. Esta 
diferendaddn utiliza como principal el criterio morfolo- 
gico, que correlaciona con el climalico. Las zonas estan 
dominadas por el dima actual, aunque en las latitudes me¬ 
dias se refleja el influjo de los dimas pasados, ya que la 
evoludon geomorfologica de estas regiones es mucho mas 
lenta. 

La clasificacion propuesta por Tricart y Cailleux 
(1965) reposa en dos tipos de criterios: l) las grandes zo¬ 
nas dimaticas y biogeograficas, que propordonan las di- 
visiones principales y 2) algunas subdivisiones, amparadas 
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2. Zona forestal de las latitudes medias: 

a) Dominiomarftimoconherencias glaciaits y pc- 
rigladares cuaternarias. 

b) Dominio continental con gran influencia del hie- 
lo cuaternario y actual. Incluso con la posible 
prcsencia de permafrost en profundi dad. 

c) Dominio mediterraneo con una menor influen- 
da de las formas relictas cuaternarias. 

3. Zonas arida y suharida. Se di video: 

a) En funcion del deficit hidrico en estepas de ma- 
torral xerofitico y desiertos. 

b) En funcion de la temperature en zonas frfas y ca- 
lidas. 

4. Zona intertropical hiimeda: 

a) Dominio de las sabanas, con cobertera vegetal 
menos densa, caracterizado por una meteoriza- 
cion qufmica profunda, discontinua en el tiem- 
po, y por una importante arroyada difusa. 

b) Dominio de las selvas, con una potente coberte¬ 
ra vegetal y una intensa meteorizacion qufmica. 

A partir de estas zonas Tricart y Cailleux (1965) efectu- 
an la diferenciacion de las distintas regiones morfocli- 
maticas existentes en el globo teiraqueo (Fig. 12.8). En 
ella no se distinguen claramente las influencias morfo- 
climaiicas de las climatogdnicas (Beckinsale y Chorley, 
1991). Quizas es excesiva la diferenciacion en el domi- 
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FIG UR A 12.8 Zones morfoclimaticas del globo terr£queo (Tricart y Cailleux, 1965). 



□ Zona de marcada fosmadim pm™ Zona tropical de fonractfride 

da vales Mim s^pedetes de aplanamiento 

f 3 ^onaeKliaiiiopicaf defcmacion 
r de vales 

FIGURA 12.7 Zbnas mo rfoc lima teas actuates de la Tierra 
(Budel, 1963). 

en los criterios precedentes, combinadas con diferencias 
paleoclimaticas. Diferendan las siguientes zonas aplica- 
bles finicamente a regiones de baja altura, donde no se ma- 
nifiesta el escalonamiento de montana: 

1. Zona fna: 

a) Dominio gladar. 
b) Dominio perigladar. 
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nio periglaciar de 5 zonas, dominios o regiones morfo¬ 
climaticas, caracterizadas por formas actuates o retictas 
(2-7). Segiin Stoddart (1969a) el mapa hace hincapid en 
los factores que controlan las formas del relieve, bastan- 
te mas que en los propios modelados. Derbyshire {1973) 
indica que se oonsidera a la vegetation como un factor ge- 
omdrfico dominante y que la terminologfa de la clasifi- 
cacion es edafologica y biogeografica, mas que climatica 
y geomorfologica. 

El mapa de las zonas morfoclimaticas de Biidel (1977) 
(Fig. 12.9) indica que los Ifmites morfodimaticos encie- 
man areas en las que los procesos que forman el relieve 
son activos y dependen de un clima actual de comporta- 
micnto uniformc. En la zonacion hay que considerar fun¬ 
damental mentc los ndcleos centrales, ya que los Ifmites 
entre las zonas no suelen ser claros. Por otra parte, solo 
se representanen el mapa las zonas de alturas bajas y me- 


dias y se han omitido las altas montanas. Es muy compli- 
cado el establecimiento de las zonas morfoclimaticas, a 
causa de que hay que distinguir los numerosos y comple- 
jos procesos y hasta que no se conozcan adecuadamente 
es imposible diferenciar las zonas morfoclimaticas. Ade- 
mas, a veces es muy diffcil discernir entre formas del re¬ 
lieve actuates y relictas (desde el Cretatico superior al 
Holoceno). Si se conoce el modelado originado en las are¬ 
as actuates activas se puede entonces conocer las formas 
relictas en otras zonas. Los procesos actuales de las lati¬ 
tudes medias son excepcionalmente d£biles y, por estas 
tircunstantias, el 95% del relieve de estas regiones esta 
constituido por formas relictas (Biidel, 1977). 

Los rasgos mas significativos de las principales zonas 
morfoclimaticas se recogen del libro de Biidel y de la ex- 
celente sfntesis de las ideas de este autor, llevada a cabo 
por Kiewietdejonge (1984). 
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L. Zona glaciar, a la que B iidcl no dedico una es¬ 
pecial atencion, en la que los raecanisnios que 
fomian el relieve de esta zona se estudian mas fa- 
dlmenie en areas de una anterior glaciation que 
bajo los glaciares actuates. 

2, 3. Zona periglaciar con formation de valles muy 
encaj ados. A la que Budel denomina en su 1 ibro 
subpolar y tambicn zona de solifluxion (Budel, 
1948), por la importance que tiene la moviliza- 
cion de masas en las laderas periglaciares. Su 
zona septentrional esta limilada por los glaciares 
y la meridional por la soli fluxion, li'mite de la ve¬ 
getation arborea o desaparicion del permafrost. 
Suelen coincidir los Ifmites del bosque y de la so¬ 
lifluxion, mientras que el permafrost puede estar 
bajo el bosque. La capa superftdal se estructura 
produciendo suet os ordenados. Uno de los gran- 
des problemas es el de la rapida incision de la red 
fluvial. Las laderas pueden evolucionar por re- 
troceso paralelo, generando bderas tripartitas. 

4. Zona ectropical con formacion de valles sua- 
vizados. Es la zona mas variada y posiblcmcntc 
b mas compleja, con numerosas y diversas for¬ 
mas del relieve. El 95% del modelado de esta 
zona en Europa es beredado. Son muy frecuentes 
bs superficies de apbnamiento escalonadas 
(piedmonttrepen de W. Penck). Se reoonocen gla¬ 
ds, terrazas y valles amplios pooo prof undos. En 
bs areas que han estado sometidas a la erosion de 
los casquetes de hielo se desanollan extensos pai- 
sajes de colinas y lagos. Finalmente, existe un im- 
portante manto de loess derivado de los materbles 
resultantes de anteriores etapas frias. Es junto con 
b siguiente zona la mas importante para el estu- 
dio de la Geomorfologfa Climatogen&ica. 

5,6. Zona subtropical de morfogenesis mixta. 
Comprende las regiones mediterranea y monzd- 
nica, que son morfoclimalicamente difcrcntes. 
Budel no Uevo a cabo en su libro descripciones 
de la region de los monzones, por lo que solo nos 
ocuparemos de la regidn mediterranea. Esta es 
una zona de transition que ha sido afectada en su 
evolution por climas tropicales, periglaciares, 
glacbres, templados hdmedos y aridos. A estos 
tipos climaticos hay que ahadir el factor antrqpi- 
oo, de extraordinaria incidencb en el desenca- 
denamiento de la erosion hfdrica. El resultado es 
una superposition de formas relicbs y actuales 
dispuestas fundamcntalmcntc en una zonacion 
vertical. Se reconoce un gran desarrollo de apla- 
namientos tertiarios en calizas y de formas kars- 
ticas acompanantes. En los valles y terrazas 
existentes en las cuencas intermontanas se desa- 
n-ollan extensos sistemas de gbtis escalonados. 

7, 8. Zona arida de conservation de aplanamientos 
y transformation o desarrollo posterior de los 


mismos. Se incluyen bs zonas de los desiertos 
de invierno Mo y los desiertos tropicales. En 
esta ultima adquieren una marcada intensidad 
los procesos de humedecimiento y secado y me- 
teorization salina. Destacan los aplanamientos 
con inselbergs y las extensas hamadas y desier¬ 
tos de piedras. En las zonas de menor relieve los 
materiales aluviales de los glacis y terrazas sue¬ 
len presentar caliches a techo. Estos aluviones 
oonstituyen fundamentalmente el area madre de 
los desiertos de arena. La zona arida de invier¬ 
no Mo oonstituye un area de transformation, 
has tame mas que una region de desarrollo pos¬ 
terior de aplanamientos. La criocbstia es la me- 
teorizatiOn dominante. Las formas de relieve 
mas representativas son los sistemas de gbcis. 

9. Zona peritropical (htimeda-seca) de extensos 
aplanamientos. En ella se desarrolla una inten- 
sa meteorizatiOn qufmica con potentias de varios 
tientos de metros y desarrollo de bteritas. Las 
grandes llanuras se explican por el mecanismo de 
b doble planacion de Btidel (1957), para zonas 
tectdnicamente estables, en las que las superficies 
de escorrentfa y basal de meteorizacion se van 
degradando paulatinamente para dar lugar a lla¬ 
nuras grabadas (etchplains) sobre bs que desta¬ 
can los inselbergs. 

10. Zona ecuatorial de aplanamientos parciales. 

No esta bien investigada por bs dificultades re- 
btivas a su densa vegetacion. La meteorizacion 
qufmica es mas intensa que en la zona anterior. 
En las regiones que limitan con la zona prece¬ 
de nte son frecuentes los apbnamientos e insel¬ 
bergs, originados en climas humedo-secos del 
Terciario. En bs zonas internas se produce una 
ddbil transformacion de las superficies de apla- 
namiento, debido a que el mecanismo se ha re- 
ducido tanto en el tiempo como en el espacio. 

En las tiasificaciones de zonas morfotiimaticas analizadas 
se reconoce una variation importante en cuanto al numero 
de zonas diferentiadas: Btidel (1948) 7; Peltier (1950) 9\ 
Btidel (1963) 5; Tricart y Cailleux (1965) 13; Wilson (1968) 
6; Btidel (1977) 10 y Charley et al. (1984) 8. Estas modi- 
ficaciones obedecen a los distintos criterios utilizados por 
los diferentes autores para llevar a cabo la compartimenta- 
tiOn del globo terraqueo en zonas morfotiimaticas. 

Las monograffas publicadas sobre distintas zonas mor¬ 
fotiimaticas reducen la diferencbciOn a cuatro: gbciar, 
periglaciar, arida y tropical humeda. Las regiones tem- 
pbdas no han sido objeto de un tratamiento conjunto por 
bs numerosas formas relictas existentes. Evidentemente, 
en el desarrollo de los textos de estas cuatro zonas se lie- 
van a cabo diferenciaciones, quizas mas prerisas y fun- 
dame ntadas, que las contempladas en las tiasificaciones 
morfotiimaticas anleriormente citadas. 
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I </11 Los glaciares 

13.1.1 Introduction 

En la historia de la Tierra se reconocen varias dpocas gla¬ 
dares desde tiempos preeambricos, que han quedado im- 
presas en el registro geologico por rasgos erosivos y 
sedimentarios Eyles (1993) (Fig. 13.1). Dentro de esta 
perspectiva general, el Cuaternario supone una etapa gla- 
ciar, qne oomenzd a desarrollarse fundamentalmente en el 
Terciario superior, de la que quedan restos de acumula- 
dones de hielo que ocupan en la aetualidad un 10% de la 
superficie teriestre emeigida, raientras que en el ultimo 
maximo gladar, hacc unos 18.000 ados, cubiieron casi la 
trcera parte de las areas continental (Flint, 1971; Sug- 
den y John, 1976). Por consiguiente, la actividad de las 
masas gladares se ve reflejada por distintos modelados 
erosivos y deposidonales en una extension importante del 
planeta. 

Las investigaciones sobre la actividad de los gladares 
antiguos y actuates se dirigen hacia distintas direcciones. 
Los trabajos sobre Geologfa glaciar los llevan a cabo los 
estudiosos del Cuaternario, que se preocupan fundamen- 
lalmente de la estratigraffa y cronologfa glaciares, tnien- 
tras que los geomorfologos analizan los procesos gladares 
y el modelado resultante de la actuacion de las masas de 
hielo, asf eomo su evolucion. La Glaciologfa se interesa 
por el estudio de la naturaleza, comportamiento ffsico y 
trabajo realizado por los glaciares (Lliboutry, 1965; Iver¬ 
son, 2006). En la mayorfa de los casos, existe una clara 
desconexidn entre las investigaciones glaciologicas y las 
llevadas a cabo por los geomorfologos gladares, aunque 
parece existir un acercamiento (Sugden y John, 1976). 
Esta union es necesaria, ya que los gladares constituyen 
un medio de rapida actividad, con modificaciones en dfas 
o meses, y, por lo tanto, idoneo para estudiar los procesos 
actuates y las formas resullantes. 

En las ultimas decadas se ha abierto un nuevo campo 
de trabajo dentro de la Geologfa planetaria, en reladon con 
la Geomorfologfa Gladar. Asf, en Marte se reconocen cas- 
quetes que cubren un 30% de su superfide durante el in- 
vierno y que se reduce n a casquetes de hielo residuales en 
el verano, ocupando solo un 1%. Tambidn se ha propues- 
to la interpretacion de algunos canales mareianos como 
originados por la actividad de valles gladares. Algunos in- 
vestigadores establecen para este planeta un cambio cli- 
matico similar al de la Tierra durante el Cenozoico 
superior (Cutts et at., 1979; Baker, 1981a; Carr, 1981). Es- 
las investigaciones de Geomorfologla planetaria pueden 
suministrar datos importantes para una mayor compren- 
si6n de nuestras dpocas glaciares. 
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F1GURA 13.1 £pocas glaciares en la historia de la Tierra 
(Eyles, 1993). 


13.1.2 Extension actual y antigua 
de los glaciares 

El hielo gladar actual ocupa una superfide aproximada de 
15,8 millones de km 2 (Tabla 13.1), lo que supone un 10% 
del total de la superfide terrestre emeigida. Unicamente el 




































TABIA 13.1 Area actual ocupada por los h ie los (World Glacier Monitoring Service, 1989) 
y extension maxima durante el Pleistoceno (segun datos elaborados por Flint, 1971). 


Regidn 

Area actual (km*) 

Extension maxima en 
el Pleistoceno (km*) 

Antartida 

13.593.310 

13.800.000 

Groenlandia 

1.726.400 

2.295.300 

Mejico, Estados Unidos, Canada y Alaska 

276.100 

16.217.091 

Fenoscandia 

51.046 

7.169.145 

Africa 

10 

1.900 

Asia (induida Rusia) 

185.211 

3.951.000 

Alpes y Pirineos 

2921 

39.000 

Suram&rica 

25.908 

870.000 

Australasia 

860 

30.000 

TOTAL 

15J861.766 

44.373.436 


3% se encuentra fuera de los dos grandes casquetes de la 
Antartida y Groenlandia, que oonstituyen la mayor reser- 
va de agua dulce de la hidrosfera {Lvovitch, 1967). El prl- 
mero de ellos cubre un area de 13,6 millones de km 2 , 
siendo su espesor medio de 2,2 km y el maximo de cerca 
de 5 km. El volumen de hielo, equivalente en agua, de este 
casquete se estimaen 30,1 millones de km 3 ,que si fundiera 
por completo traerfa oonsigo un ascenso del nivel del mar 
de 59 m. El casquete de Groenlandia ocupa una superficie 
de 1,7 millones de km 2 , su espesor medio es de 1,6 km y 
el maximo 3,4 km, siendo su volumen de 2,4 millones de 
km 3 (Donn et al., 1962; Flint, 1971; Sudgen y John, 1976). 

El resto de las acumulaciones de hielo no superan el 
medio millon de km 2 y se encuentran diseminadas por 
todo el planeta, aunque se concentran fundamental me ntc 
en el hemisferio norte y en montahas de latitudes tnedias 
y bajas (Alpes, Karakorum, Himalaya). La extensidn de 
los glaciares en Africa es practicamente despreciable. Des- 
tacan por su extension las acumulaciones de hielo en los 
Andes. El area ocupada por los glaciares en el mundo ha 
sido iecientemente calculada por el World Glaciar Moni¬ 
toring Service en 1989 (vtase Hambrey, 1994). La super¬ 
ficie total es de 15.861.766 km 2 . 

En su maxima extension durante el Pleistoceno los hie¬ 
los cubrieron un area de mas de 44 millones de km 2 (Flint, 
1971), que representan un 30% de las tiaras emergidas, 
y su volumen sobie la superficie terrestre se estima en unos 
100 millones de km 3 (Donn et al., 1962). En la Tabla 13.1 
puede observarse la gran difeiencia existente entre el area 
ocupada por los glaciares actuales, que corresponden a una 
6poca interglaciar, y la superficie ocupada en el pasado du¬ 
rante la maxima glaciacion cuaterraria. 

Los casquetes de la Antartida y Groenlandia ban su- 
frido una fluctuacion relativamente pequeha, mientras que, 
por ejemplo, Fenoscandia y el complejo LaurSntido han 


experimentado enormes avances. Este filtimo alcanzo unas 
dimensiones proximas a la Antartida actual y se extendid 
por debajo de latitudes de 40° N (Fig. 13.2). 


13.1.3 Balance de masas 
en los glaciares: 
acumulacion y ablacion 

El balance de masas en un gladar trata de la gananda y 
p^rdida de nieve y hielo en el mismo y normalmente se 
mide por su equivalente en agua (cantidad de agua resul- 
tante de la fusion). El t£nnino acumuEacion hace refe¬ 
renda a todos aquellos procesos por los que se anade 



FIGL'RA 13,2 Maxima extension de los casquetes de hielo 
pleistocenes en el Hemisferio Norte (segun Antevs y Flint; en 
Holmes, 1944). 
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material al glaeiar. El mis importante es la precipitacion, 
aunque la alimentacion por avalanchas a los valles puede 
ser en ocasiones significativa. Tambfen la accion edlica 
juega un papel secundario en su efecto de redistribucidn 
de las masas de nieve. 

La ablacidn se refiere al oonjunto de prooesos por los 
que se pierde parte de la masa del gladar. El principal es 
la fusion, que esti influendada por la radiacion solar, Uu- 
via, temperatura del aire, cubierta de nubes, cantidad de de¬ 
tritos, etc. (Sharp, 1988). Las partfculas rocosas finas, con 
mayor capaddad de absorcion de la radiacion solar, al fun- 
dr la nieve de alrededor del canto penetran en ella gene- 
rando pequenos oonductos cilfndricos. Por el oontrario, las 
capas potentes de detritos ai'slan de la fusion al hielo in- 
frayacente pudiendo dar origen a montfculos de gravas con 
hielo en su interior. Si el manto de detritos tiene una dis- 
posicion superficial irregular se puede producir, por fusion 
diferencial, unatopogiafia de montfculos y depresiones. En 
el caso de la presencia de grandes bloques, la morfologfa 
resultante es la de pedestales o mesas glaciares (Fig. 13.3) 
en las que el bloq ue se asienta sobre hielo infrayacente. Es- 
tas mesas con fiecuenda se presentan basculadas, debido 
a una mayor fusion del hielo orientado a solana, hasta que 
finalmente caen. La fusion diferencial da origen en oca¬ 
siones a numerosas y profundas depresiones, denomi nan- 
dose a este oonjunto topografia karstica glaeiar por su 
parecido oon el paisaje de las areas calizas (Clayton, 1964). 
Por otra parte, otro proceso importante de ablacion en los 
glaciares que vierten su masa a lagos o mares es el de la 
generacidn de grandes bloques de hielo o icebergs, que que- 
dan flotando en el agua. Este proceso estainfluendado por 
el grado de fracturadon de la masa de hielo. 

Cualquier glaeiar tiene dos partes: una superior, don- 
de la alimentadon es mayor que la pdrdida por fusion, que 
oonstituye la zona de acumulacion y, otra inferior, en la 
que el balance es contrario al anterior, denominada zona 



FIG UR A 13.3 Mesa glaeiar sobre el Gladar Godwin Austen 
(Kaiakoium, Pakistan), Al fondo es visible el K2 (8.611 m) p 
segunda cumbre mas alta de laTiena. Foto J. Lopez-Martinez. 

de ablacidn. Entre estas dos zonas se encuentra la linea 
de equilibrio en la que el balance es cero (Muller, 1962). 

La diferencia entre acumulacion y ablacidn para todo 
el gladar en un aho constituye el balance neto (Andrews, 
1975; Paterson, 1994) (Fig. 13.4). Si el balance es positi- 


FIGLRA 13.4 Explioacidn 
grafica del balance de masa& en 
bs glaciares (en And lews, 1975). 
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vo el glaciar ha experimentado una ganancia de nieve y 
hielo (acumulacion neta anual) y al contrario si es nega¬ 
tive? (ablacidn neta anual). Si el balance es cero indica un 
equilibria? entie acumulacion y ablacidn. El balance de in- 
vierno suele ser positive y el balance de verano negative. 
La diferencia entre ambos es el balance neto. Estos ba¬ 
lances se calculan mediante medidas in situ del hielo 
terrestre (Hagen y Reeh, 2004), de hielo en el mar (Wad- 
hams, 2004) y tccnicas de sensores remotes (Bamber y 
Kwok, 2004). Existen balances de masas para glaciates y 
uno de los mas completes es el de Stoiglaciaren en Sue- 
da, en el que en un periodo de 28 ahos ha habido cinco 
anes con balance positive, uno con balance cero y en el 
lesto domind la ablacidn (Ostrem et al,, 1973; en Sugden 
y John, 1976) (Fig. 13.5). E! balance de masas de la An- 
tartida (Bentley, 2004) es practicamente seguro negativo, 
pero se debe posiblemente a la fusion del hielo flotante y 
no afecta a I nivcl del mar. 

13.1.4 Transformacidn de nieve 
en hielo 

Los glaciares se desarrollan en situaciones en las que la 
acumulacidn de nieve excede ala fusidn de la misma. Esto 
iequiere unas condiciones climaticas adecuadas, asf como 
unos modelados que proporcionan lugares idoneos para su 
almacenamiento (Price, 1973). 

La nieve cafda en la zona de acumulacidn sufre pro- 
ftindos cambios que la tiansforman final me me en hielo 
glaciar. Los granos constituyentes de este hielo estan for- 
mados por cristales que van'an desde tamanos milimdtri- 
cos a decimctricos y han sido formados por numerosos 
oopos de nieve. 

La nieve recidn cafda tiene una densidad muy baja, a 
veces de 0,05, y una gran porosidad (95%) y puede con- 
siderarse como un sedimento eolico (Fig. 13.6). Esta nie¬ 
ve fresca cambia en poco tiempo a nieve granular o vieja 
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FIGURA 13.5 Balance de masas en Stonglacianen (Suecia) 
para el periodo 1345-1973 en et que se lepresentan la 
acumulacidn, ablacidn y los balances netos anuales (Ostrem et 
aK 19?3). 

con una densidad de 03 que esta fortnada por granules es- 
fiSricos de nieve sueltos y de gran permeabilidad. La trans- 
formacion continda con un incremento de la densidad por 
modification de los granos, p^rdida de los espacios poro¬ 
ses y aumento del empaquetamiento. Cuando se alcanza 
una densidad de 0,4 se llega al estado de neviza, que tie¬ 
ne un 50% de porosidad y un tamano de grano de uno o 
varies milfmetros. Al aimientar la compactacidn los poros 
entre los granos quedan sellados y entonces se transforma 



FIGURA 13.6 Nieve venteada. 
Heritage Range, Antartida, 
aliededorde los 30° de latitud 
Sur Foto J. Lopez-Martinez. 
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la neviza en hielo glaciar cuando se obtiene una densidad 
de 0,80-0,85. Esta masa es impermeable y el aire existen- 
te esta como burbujas y cualquier aumento de densidad se 
debe a la compresion de las mismas. Esta transfoimacion 
de nieve en hielo va acompahada por desplazamientos en- 
tre los cristales, cambios en el tamano y la forma y de- 
fonnacion interna (Paterson, 1994). 

La velocidad de transformation de la nieve en hielo va- 
n'a de un lugar a otro, a causa de que el proceso es sensi¬ 
ble a la temperatura y a la velocidad de acumulacion de 
la nieve. La presencia de agua de fusion en verano aeele- 
ra la transforms cion. En las curvas de la Figura 13.7 (Pat¬ 
erson, 1994) se repnesenta la variacidn de la densidad de 
la neviza en funcidn de la profundidad para un glaciar de 
nieve seca en Groenlandia y otro de nieve hfimeda en el 
Yukon. En el primero la neviza pasa a hielo a 66 m de pro¬ 
fundidad, requiridndose un tiempo de mas de 100 anos 
para esta transformadon, mientras que en el segundo se 
produce a los 13 m en un intervalo de 3-5 anos. 

13.1.5 Gasification de ios glaciares 

Se han propuesto numerosas clasificaciones para las acu- 
mulaciones de hielo, pero las mas utilizadas, ya que per- 
miten una facil diferenciacidn, son las que se basanen el 
regimen interno de la temperatura de los glaciares y en la 
geometrfa de los mismos. 

13,1.3.1 Ctasificacion termica 

El agua pura se transforma en hielo a 0 °C a la pics ion de 
una atmosfera, pero se requiem una temperatura un pooo mas 
baja cuando las presiones son importantes. Asf, por ejemplo, 
en la base de un glaciar de 1.500 m de potencia el punto de 
fusion se encuentra a — 1 °C. Podemos diferenciar entre 
« hielo fr»»enelque la temperatura esta pordebajo del pun¬ 
to de fusion y «hielo calido» en el que esta tan proximo a 
la fusion que contiene agua (Ahlmann, 1935). 

El hielo frfo lo encontramos cuando las temperaturas 
de la superficie del glaciar son muy bajas en invierno y con 
poca o ninguna fusion en verano, como en la Antartida, 
Groenlandia y las zonas mas elevadas de las grandes mon- 
lahas. En la Antartida se han registrado temperaturas del 
aire de hasta -89,2°C y tambidn allf se alcanzan tempe¬ 
raturas mas ealidas de -30 °C, pero la temperatura au- 
menta con la profundidad como consecuencia del calor 
geotdrmico y de la deformation interna de la masa de hie¬ 
lo en el flujo glaciar (Sugden, 1982). 

El hielo calido se forma cuando hay el suficiente ca¬ 
lor para producer la fusidn. Durante el verano es normal 
la fusion en la superficie del hielo. Este agua percola en 
la masa de hielo y puede volver a helarse, liberando en- 
tonces el calor latente, que eleva por cada gramo de agua 
racongelada 1 °C a 160 g de hielo. Esta puede ser una de 
las fuentes de calor mas importantes. En estas tircuns- 



Densidad Kg/m 3 

FIG UR A 13.7 teriadon de la densidad de la neviza con la 
prolurididad en el glaciar Upper Seward (Yukon) de nieve 
humeda y en el casquete de Gioenlandia (PateiBon, 1994). 

tancias todo el glaciar puede estar formado por hielo en 
su punto de fusion bajo presion. En la base del hielo el ca¬ 
lor geotermico suele ser suficiente para elevar la tempe¬ 
ratura del hielo a su punto de fusion. Este hielo calido 
puede estar en el fondo de glaciares cuyas capas superfi- 
ciales son de hielo frfo (Budd et al, 1970). 

Estos tipos de hielo permiten diferenciar glaciares 
templados y glaciares polares. Esta clasificacidn es muy 
simplista, ya que las condiciones tdrmicas de los glacia¬ 
res pueden variar espacial y temporalmente (Sugden, 
1977; Paterson, 1994). La Antartida es dominantemente un 
glaciar polar, pero hay partes que tienen en su base hielo 
calido. En los glaciares templados la transformacidn de ne¬ 
viza a hielo es mucho mas rapida que en los glaciares po¬ 
lares. Estas diferencias en las temperaturas del hielo son 
de extraordinaria importancia en Geomorfologia Glaciar, 
sobre todoen lo relativo a la presencia de una delgada pe- 
Ifcula de agua en los glaciares templados que lubrica el le- 
cho del glaciar facilitando el movimiento del mismo, a la 
par que este agua subglaciar realiza un importante traba- 
jo erosivo y de sedimentacion. 

13.1.5.2 Clasificacidn morfoldgica 

Esta basada en la geometrfa, posicion y tamano de las ma- 
sas de hielo. Algunas de estas acumulaciones estan cons- 
trenidas por la topograffa, mientras que otras no presentan 
ningtin tipo de confinamiento. 

Los casquetes de hielo continentales estan repre- 
sentados por los de la Antartida (Fig. 13.8) y Groenlan- 
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dia. Prescntan una forma domitica con supcrficic con- 
vexa como respuesta al flujo del hielo. En el centro de 
la acutnuladon el hielo es mas potente y su superficie 
buza suavemente, aumentando progresivamente su pen- 
dicnte hacia los tnargenes, donde disminuye de potencia. 
Estos casquetes fosilizan la topografia infrayacente, aun- 
que en ocasiones el substrato rocoso sobresale de la masa 
de hielo, denominandose a estos afloramientos nunataks 
(Fig. 13.9). 

Las plalaformas de hielo (Fig. 13.10) son grandes ma¬ 
ss que se prolongan sobre el mar alcanzando algunas de 
el las extensiones superiores a los 500.000 km 2 , como las 
plataformas Ross y Filchner-Ronne en la Antartida, que 
ocupan grandes bahlas y tienen una extension que cones- 
ponde al 1% del casquete. El espesor del hielo puede lle- 
gar a ser de unos 200 m y el acantantilado alcanzar unos 
30 m, producicndosc desprcndimicntos de icebergs (Fig. 


13.11) y fusion de su base. La genesis de estas platafor¬ 
mas de hielo fue propuesta, en primer lugar, por Mercer 
(1968,1978), que especulo con la polucion industrial at- 
mosffcrica, para desintegrar y producir una liberacion ca- 
tastrofica de hielo al mar, produciendo un ascenso de unos 
5 m en un siglo. Otra hipotesis senala que el agua de fu- 
si6n marina penetra por las cunas de las crevasses. La pe- 
netracion del agua y la expansion de agua recongelada 
puede contribuir a la rotura (Scambos et al., 2000). Estas 
masas de hielo flotante tienen en su interior partfculas de 
diferentes tamahos, que al fundir el hielo caen al fondo del 
mar [dropstoms) (Fig. 13.12). Sobre la superficie del oc6- 
ano queda flotando una masa de hielo pooo potente y cuar- 
teada, denominada banquisa (pack ice ) (Fig. 13.13). 

Si el tamaho de los domos de hielo es menor de 50.000 
km 2 (Sugden y John, 1976) se denominan casquetes de 
hielo de montaria o meseta y de llanura, scgun la posi- 



F1CLIRA13.8 Vista del 
casquete glaciarantartico, eri las 
pioximidades de Ellswoth 
Mountains. Foto J. Lopez- 
Martinez. 



FIGL'RA 13.9 Nunatak en la 
Sentinel Range, Ellswoth 
Mountains, Antartida, Foto 
J. Lopez-Martinez. 
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FIG DR A 13.10 Plataforma de 
field y mar paiciaImente helado 
en la costa de la Aot^rtida 
Occidental. Foto J. Ldpez- 
Martinez. 




F1GDRA 13.12 Bloqje eFratico 
de mca rnetarntirfica, precedents 
de la Peninsula Antartica. sitjada 
al fondo. transportado perun 
iceberg y desprendido porfusion. 
En ese momenta la marea era 
aita. Foto A. Martin-Serrano. 
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F1GURA 13 J3 Banquisa 
fracdonada en las proximidades 
de la Pen ins jla Antartica. Son 
visfcles algunas focas sob re los 
bloques de hielo. Foto J. Ldpez- 
Martinez. 


don topografica que ocupen. El primero se sittia sobre 
una zona amesetada (Fig. 13.14); el ejemplo mas carac- 
teristico es el casquete de Vatnajbkull, en el sureste de Is- 
landia. Los casquetes de hielo de llanura se locaiizan en 
areas de escaso relieve, como el casquete Barnes en el 
Artico. 

Los glaciares de circo se locaiizan en areas montano- 
sas en cabeoeras de valle (Fig. 13.15). Son masas peque- 
nas de hielo situadas en anfiteatros, por lo general de 
paredes escarpadas, de dimensiones hectomduicas y po- 
tencias de deoenas de metros. Durante una glaciacion son 
los primeros que se desarrollan y los ultimos que desapa- 
lecen. 

Los glaciares de valle estan confinados lateralmente 
por paredes rocosas. Si su alimentacion se xealiza a partir 
de circos tenemos los glaciares de valle de tipo alpino 
(Embleton y King, 1975a) (Fig. 13.16). Fluyen radial- 
mente desde los grandes macizos y pueden alimentarse por 


valles glaciares secundarios. Existe una clara jerarqufa que 
viene dada por la relacion entre la anchura del valle y el 
ndmero de tributarios. La masa glaciar es laxga y estrecha 
y termina en una lengua de hielo. Las pendientes longitu- 
dinales son variables. Algunos glaciares superan los 100 
km de recorrido. En la actualidad son frecuentes en las al- 
tas montanas. En la zona perifdrica de los casquetes las 
masas de hielo pueden escaparse del margen dando ori- 
gen a los glaciares de valle de tipo saiida o escape {ou¬ 
tlet glacier) (Figs. 13.17 y 13.18), que son como apdndices 
que surgen del borde de los casquetes. Cuando el (rente 
de los glaciares de valle esta constituido por una extensa 
llanura el hielo se desparrama por la misma ensanchan- 
dose considerablemente, dando lugar a los glaciares de 
piedemonte. El ejemplo mas clasico es el glaciar de Ma- 
laspina en Alaska, que se extiende como un amplio 16bu- 
loen las llanuras costeras del Pacffico. Constituye la zona 
de ablacion del Glaciar Lower Seward, dene 600 m de es- 



F1GURA 13.14 Casquete de 
me seta de Myrdalsjokull 
(Island ia). Foto F. dotiernez. 
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FIG UR A 13,15 Glacier de circo 
de Monte Perdido. Parque 
Nacional de 0ide$a. Sierras 
hteriores Pirenaicas. Foto 
F Gutierrez. 



F1GURA 13,16 Glacier de valle 
de tipo aipino. Glaciar Spegazzini. 
Patagonia, Argentina. Foto 
G Sancho. 
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FIG UR A 13.18 Glaciarde valle 
de salida y banquisa en la Bahia 
Whisky. Isla de James Ross, a I 
Este de Ja Peninsula Antartica. 
FptoA. Martin‘Serrano. 


pesor y ocupa una gran depresi6n que aicanza 250 m bajo 
el nivel del mar (Benn y Evans, 1998). Su flujo ccunpre- 
sivo produce una intensa deformacion de las morrenas 
{Sharp, 1958) (Fig. 13.19). 

Finalmente, pueden reconocerse otros glaciares con- 
trolados por la topogiafia como los campus de hielo que 
son acumulaciones de superficie plana, que son diffciles 
en ocasiones de distinguir de los casquetes. Otros peque- 
nos glaciares ocupan pequenas depresiones topograficas 
o laderas abruptas de las montahas (glaciares de nicho o 
de ladera). 



FIGURA 13.19 Mapa en el que se observan lea pliegues 
similares desarrollados en el hielo y morrenas del giaeiar de 
Malaspinaen Alaska (Sharp, 1956). 


13.1.6 Movimiento de los glaciares 

El hielo es un solido cristalino que fluye fadlmenle por 
la accidn de la gravedad. Este movimiento lleva implfci- 
to una transference continua de material desde la zona de 
acumulacidn a la de ablacion. En este flujo se distinguen 
dos tipos de procesos: (a deformacion interna y el des- 
lizamiento basal {Sharp, 1988) (Fig. 13.20). El pdmero 



FIG UR A 13.20 Seccion longitudinal de un giadar en la que 
se indica cdmo un sondeo vertical se deforma at cabo del 
tempo. EJ movimiento total AA 1 medido en la superfoie es la 
Suma de la deformaddn interna y dal deslizamiento basal 
(Sharp, 1988). 
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es un flujo por reptacion {peep) que resulta de ia aplica- 
cidn de un esfuerzo durante un largo tiempo. Los meca- 
nismos de este flujo son el deslizamiento intergranular, la 
recristalizaddn y el deslizatniento a favor de pianos de las 
redes de los cristales de hielo {Weertman, 1983). 

El deslizatniento basal indica el desplazamiento de la 
tnasa de hielo sobre su lecho (Weertman, 1957). Este mo- 
vimiento sobre el fondo implica el proceso de flujo plas- 
tico basal en el que el hielo fluye rodeando los obstaculos 
mayores y estos avances pueden tener lugar cualquiera que 
sea la temperature del hielo (Fig. 13.21). El otro meea- 
nismo es el denominado deslizamiento por recongela- 
cion. El fondo del glaciar presenta una superficie rugosa 
con pequenos umbrales y depresiones de escala centimd- 
Irica a mdtriea. Si el glaciar es de tipo templado, es decir 
proximo a su punto de fusidn bajo presion, pitede produ- 
dise el deshielo por aumento de presion en la parte del 
umbral de aguas arriba y una recongelacion, al reducir la 
presion, aguas ataajo. Si las protuberancias son muy pe- 
quenas puede producirse una transferencia de calor laten- 
te, que fecilita nuevos deshielos. En la base del glaciar se 
reconocen capas de recongelacion de hielo claro, lamina- 
das y de pocos centfmetros (Kamb y LaChapelle, 1964). 

Los glaciares palates presentan escaso deslizamiento 
basal puesto que estan helados hasta el lecho, aunque exis- 
te un deslizamiento relativamente rapido proximo a la 
interfase hielo-roca. En los glaciares templados el desli¬ 
zamiento basal se ve favorecido por la presencia de una 
pelfcula de agua en el fondo, que reduce la friccidn entre 
el hielo y la roca. Si el substrate de un glaciar templado 



FIG DR A 13.21 Influenda de las inegularidades dal lecho en 
el flujo del hielo. (a) Proceso de flujo piastco basal, visto en 
panta (Weertman, 1957). (b) Mecanismo de deslizamiento por 
recongelacion, en seccttn (Kamb y LaChapelle, 1964). 


esta constituido por sedimentos no consolidados, como 
morrenas de fondo, estos materials pueden saturarse de 
agua y, por consiguiente, aumenta considerablemente la 
velocidad de deslizamiento basal. 

Las velocidades en superficie de un glaciar varfon es- 
pacial y temporalmente. Las velocidades a lo largo de un 
glaciar fluctdan entre 3 y 300 m/ano, pudiendo alcanzar 
valores de 1 -2 km/aho en areas de paredes abraptas. Las 
velocidades transversales son maximas en el centro y ex- 
perimentan una rapida reduccidn hacia los margenes como 
consecuencia de la friccion de las paredes. Los valores en 
los bordes fluctuan entre 10 y 65% de la dimension ma¬ 
xima central. Estos calculos de las velocidades superfi- 
ciales de un glaciar se obtienen mediante estacas clavadas 
en el hielo y un teodolito situado en puntos fijos del mar- 
gen rocoso. Para obtener la velocidad en profundidad se 
llevan a cabo sondeos (Fig. 13.20) hasta la base y poste- 
riormente se introduce en el conducto un tubo flexible. 
Mediante un inclinometro podemos efectuar el segui- 
miento del movimiento. La velocidad es mayor en la par¬ 
te superior que en la inferior. 

Algunos glaciares de valle experimentan flujos rapidos 
y anormales en los que la masa de hielo se mueve como 
una ola a velocidades de hasta cien veces el valor medio 
y con desplazamientos de hasta 11 km. Se les conoce 
como glaciares con flujos espasmodicos {surging gla¬ 
ciers) (Fig. 13.22) en los quesus sdbitos movimientos van 
acompanados de vibraciones e intensos ruidos (Meier y 



F1GDRA 13.22 Evolucldn del glaciar con flujo espasmddlco 
Tikke (Columbia Britunica) entre 1963 y 1966, en el que se 
cbseivan las defoimadones de las superficies de las monenas 
(Meier y Post, 1969). 
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Post, 1969; Sharp, 1988; Clarke, 1991; Dowdeswell et at., 
1991; Evans, 2004a). Estas oleadas suelen tener una pe- 
riodicidad de unos pocos anos a varios siglos. El efecto en 
el glaciar viene dado por la presencia de superficies 
deformadas caoticas, margenes intensamente cizallados, 
grandes cam bios en su potencia y morrenas centrales fuer- 
temente replegadas. El intenso cizallamiento en los mar- 
genes del glaciar espasmodico puede producir foliacion en 
el hielo (Pfeffer, 1992). Las causas que motivan estos ra- 
pidos flujos se deben a las altas pnesiones del agua sub- 
glaciar, que producen estos avances catastroficos. El 
desencadenamiento puede estarligado a actividad si'smi- 
ca y a modificaciones importantes en la precipitacidn. 

Los regimenes de esfuerzos varfan a lo largo de la lon- 
gitud del glaciar (Fig. 13.23) y se puede diferenciar un flu- 
jo compresivo cuando se reduce la velocidad del glaciar 
{Nye, 1952). Los pianos de deslizamiento se incurvan en 
direocion ascendente y a favor de ellos pueden transportarse 
los detritos hasta la superficie del glaciar. Por el contrario, 
el flujo extensivo se localiza en las zonas en las que au- 
menta la velocidad del hielo y los pianos de cizallamiento 
se curvan hacia abajo hasta hacerse tangentes al lecho. Este 
flujo predomina por encirna de la Unea de equilibrio. 

13.1.7 Estructuras de los glad ares 

La deformacion que experimentan las masas de hielo 
como consecuencia de su movimiento da origen a distin- 
tos tipos de estructuras, similares a las que se observan en 
las rocas deformadas. El ana l is is de la deformacion en los 



Extensivo [|[J Compresivo 

FIGL : RA 13.23 (a) Flujo compresivo y extensivo y pianos de 
Cfeslizamiento. (b) Distribudon de los flujos compresivos y 
extensivos en un glaciar (Nye, 1952). 


glaciares es mas simple que el de las rocas, ya que dnica- 
mente estan afectados por la aocion de la gravedad (Men- 
zies, 1995a). 

En las areas de acumulacidn predomina la estratifica- 
cion, que viene marcada por la altemancia de capas de hie¬ 
lo invernal con otras que contienen lodo formadas en el 
deshielo de verano. Durante el flujo glaciar se origins la 
foliacion que es una estructura planar, que se reconoce por 
un veteado del hielo con bandas alternantes de hielo de co¬ 
lor azul claro y de hielo bianco con burbujas de aire; es¬ 
tas filtimas son las mas abundantes (Sharp, 1988). Estas 
bandas varfan en sus dimensiones desde mil (metros a va¬ 
rios metros. La foliacion tiene un desarrollo mayor pro¬ 
ximo a las paredes de los valles, donde discurre paralela 
a los afloramientos rocosos. Lejos de los margenes y cer- 
ca de la lengua glaciar se dispone transversalmente a la di- 
reccion del flujo del hielo (Rutter, 1965). A veces es difi'cil 
distinguir la estratificacion de la foliacion cuando feta es 
paralela a las capas sedimentarias. 

Con frecuencia el glaciar aparece plegado y fallado 
(Hambrey, 1977) y se pueden observar estas estructuras 
en la superficie del glaciar y en acantilados marginales 
(Fig. 13.24). Los pliegues tic non dife rentes tamanos y 
oricntacioncs y son muy evidentes en glaciares con flu¬ 
jos espasmodicos (Fig. 13.22) y en algunos glaciares de 
piedemonte, como el de Malaspina donde se observan 
grandes pliegues similares que afectan a las morrenas y 
bandas de hielo (Fig. 13.19). 

En las zonas de gran pendiente del glaciar se desarro- 
llan falias de gravedad y deslizamientos rotacionales. En 
la lengua del glaciar y cuando el avance del hielo es 
impedido por morrenas se producen pianos de cabalga- 
miento. 

Las ojivas o bandas de Forbes son capas alternantes 
que se extienden por la superficie de los glaciares de valle 
templados (Paterson, 1994). Presentan una disposition ar- 
queada con su convexidad apuntando a la direocion del flu¬ 
jo y esta curvatura es debida a la mayor velocidad del hielo 
en sus partes centrales (Fig. 13.25). Estan espaciadas en- 
tre 50 y 200 m. Las bandas de estas ojivas estan oonstitui- 
das por hielo claro y oscuro. Las bandas oscuras estan 
formadas por hielo y lodo con una foliacion intensa, ori- 
ginadas por hielo roto mezclado con lodo y nieve y poste- 
riormente oomprimido. Las bandas claras muestran me nos 
foliacion y contienen hielo bianco rico en burbujas de aire. 
El modelo que mejor explica la formacion de las ojivas en 
Bas Glacier d’Arolle (Suiza) es el de una lenta variation 
de las fallas inversas, segiin propone Posamentier (1978). 
Segun este modelo las multiples zonas de cizallamiento es¬ 
tan formadas y levantadas desde el hielo basal a la super¬ 
ficie del glaciar dando lugar a las bandas oscuras de ojivas 
(Goodsell et at., 2002). Algunos autores estiman que cada 
par de bandas tienen un origen anual. En zo nas de gradiente 
abrupta del glaciar el hielo avanza durante el invierno des¬ 
de la zona de gran pendiente, de extension longitudinal, al 
area inferior de intensa compresidn, cuando las grietas es- 
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F1GURA 13-24 Riegue Bn el 
hielo, puesto de manifesto per la 
^temancia de bandar claias y 
ogc Liras. Esla Livingston, Is las 
Shetland del Syr, Antartida. Foto 
JL Lopez-Martinez. 




FIG LIRA 13.25 En primer te mi no, ogivas an el glaciar Mer 
de Glace, macizo del Mont Blanc, Alpes franceses. Foto 
JL Ldpez-Maitinez. 


laban rellenas de nieve, originandosc la banda clara. En el 
verano, las grietas estaban abiertas y se rellenan de frag¬ 
mented de hielo y detritos y al comprimirse se forma la 
banda oscura (Nye, 1958; Sharp, 1988). 

Las grietas o crevasses (Fig. 13.26) son las estructu- 
jas mas abundanles de los glaciares y obedecen a esfuer- 


zos tensionales (Menzies, 1995a). Por lo general, sonrec- 
tas o ddbilmente arqueadas y subverticales. Su longitud es 
de decenas a varios miles de metros y su anchura fluctua 
desde el mibmetro a varios metros. La profundidad ma¬ 
xima es del orden de unos 35 m, ya que por debajo el hie¬ 
lo presenta un comportamiento plastico. Constituyen 
excelentes vfas para la penetracion del agua de fusion. 
Cuando los sistemas de grietas se entrecruzan, la superfi- 
cie del glaciar se convierte en una masa quebradiza de pi- 
naculos dentados denominados seracs. 

Las grietas glaciares se agrupan en sistemas (Fig. 13.27) 
(Sharp, I960); pueden difercnciarse las grietas margina- 
les o en chevron que se forman por esfuerzos extensivos 
generados por la mayor velocidad del flujo glaciar en el 
centre que en el margen, oomo oonsecuencia de la friccion 
con las paredes rooosas. Intersectan con el borde del gla¬ 
ciar con angulos de unos 45°. Las grietas transversas (Fig. 
13.28) se localizan en zonas de mayor velocidad, son per¬ 
pendiculars al flujo y convexas aguas arriba del glaciar. 
Las grietas de extension se producen cuando el valle gla¬ 
ciar se ensancha o en zonas de umbrales del lecho. Estas 
grietas se incurvan aguas arriba y forman angulos meno- 
res de 45° con los bordes. En el final de la lengua glaciar 
se desanollan las grietas de extension radial. Una vez for- 
mados los sistemas de jpietas se modifican por el flujo gla¬ 
ciar. Las grietas marginales pueden sufrir una rotation y las 
grietas transversas y de extensidn se van estnechando has- 
ta que finalmente began a cerrarse, reconotidndose enton- 
ces por una vena de hielo azul. 

La rimaya (bergsehrund) (Lliboutry et al ., 1976) es 
la grieta que separa el hielo de la roca en la parte supe¬ 
rior de la cabecera del glaciar. El hielo se adhiere a la pa¬ 
red y el resto del glaciar avanza dando origen a estas 
rimayas. Se sittian proximas a paredes muy escarpadas 
(Fig. 13.29) y se prolongan a veces cientos de metros. Con 
frecuencia, en vez de una unica grieta se desarrolla unsis- 
tema de grietas. 
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FIG UR A 13.26 Crevasses en 
el Glaciarde Worthngtori 
(Alaska). Al fondo, glaciarde 
escape. Foto F. Gutierrez. 





FIG UR A 13.27 Tposde 
grietas en glaciates de valle. 

(a) Marginales (1-grietas antiguas 
giradas, 2*grietas de nueva 
formation). (b) Tiansveisas. 

(c) De extension, (d) De extensrtin 
radial. La flee ha indica el sentido 
del movimiento del hielo (Sharp, 
I960). 



F1GURA 13.28 Grietas 
transversas. Glaciardel Aneto. 
Pirineo aragones. Foto 
F. Gutierrez. 
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FlGURA 13.29 Rimaya en el glacier del Aneto. Piiineo 
aragones. Foto F. Gutierrez. 



m— r 

I <J%m Erosion glaciar 


Dftsde tnuy antiguo es conocida la capacidad del hielo para 
modificar substanrialmente el relieve preexistente. Los co- 
notimientos sobre su acdon, a pesar de la gran cantidad de 
publicaciones sobre esta tematiea, no son muy profiindos y 
esto surge de la dificultad de estudiarla acdon del hielo so¬ 
bre su lecho, debido a que los mecanismos erosivos de ma¬ 
yor efectividad tienen lugar bajo una potente cobertera de 
hielo. Se han efectuado algunas investigaciones encamina- 
das a este fin mediante la perforation de ttfneles, sobre todo 
en circos. A esta dificultad de observation hay que anadir 
la carencia de conodmientos sobre el relieve pregladar, que 
impide una estimation adecuada de la cuantification de la 
erosion glaciar. Ademas, a estos obstaculos se une el que 
las glatiationes se han superpuesto en el transcurso del 
tiempo en muchas areas, con lo cual las interpretationes se 
ven afin mas dificultadas (Price, 1973). 

La action erosiva glaciar se manifiesta en la interfase 
hielo-roca {o hielo-depositos glaciares). Sabemos que los 


efectos erosivos del hielo sin movimiento y desprovisto de 
material roooso (hielo limpio) son practicamente despre- 
ciables. Para el mismo tipo de hielo en movimiento, si afec- 
ta a rocas frescos y poco diaclasadas, el poder erosivo sera 
nulo o muy pequeno, aunque si el material del fondo del gla¬ 
ciar son fragmentos rooosos puede modificar substantial- 
mente su morfologfa. Los mayores efectos erosivos tienen 
lugar bajo la action de potentes glaciares templados, en los 
que se produce el arranque de fragmentos del lecho glaciar 
que son toovilizados y transportados a un lugar mas o me- 
nos lejano, pudiendo en su transporte realizar efectos ero¬ 
sivos sobre el material rocoso o suelto de la interfase. 

13,2.1 Procesos erosivos 

Ya hemos senalado que los conotimientos sobre la erosion 
glaciar no son muy prof undos. Normalmente deducimos 
los procesos por nfetodos indirectos mediante experimen- 
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tacion en laboratorio o aplicando el mdtodo deductive, tan 
fiecuente en las ciencias de la tierra, en el que a partir de 
los efectos intentamos clasificar los procesos que han pro- 
ducido las formas de erosion, en este caso glaciares (Gou- 
die, 2004f). 

Son muchos los facfores que afectan a la intensidad de 
los procesos erosivos glaciares. Pueden englobarse en tres 
grandes grupos: los inherentes al propio sistema glaciar, 
los concernientes a las caracteristicas litologicas y e struc¬ 
tural del substrato rocoso y los relativos a la geometrfa 
de este Ultimo {Sugden y John, 1976; Drewry, 1986). 

La importancia del sistema glaciar viene dada, por 
una parte, por la temperatura basal del hielo. Cuando la 
temperatura esta proxima al punto de fusidn los efectos 
erosivos son sin duda mucho mas importantes; en el caso 
de glaciares en los que la temperatura basal sea muy baja, 
la accion erosiva sdlo es efectiva si existen detritos en la 
interfase. Ademas de la influencia de la temperatura, otro 
lactor de gran incidencia es la velocidad basal de la masa 
de hielo que afecta a la cantidad de transporte de detritos 
y, por lo tanto, a la accion erosiva de los mismos y tam- 
bi^n a la fracturacion de la roca mediante la generacidn 
de presiones diferenciales. Un factor fundamental dentro 
del sistema glaciar es la potencia de la masa de hielo, ya 
que incide en el mecanismo de friccion en la interfuse hie- 
lo-roca. 

Las caracteristicas del substrato rocoso, tales como 
duieza de la roca y presencia de pianos de discontinuidad 
(estratificacion, diaclasas, pizarrosidad, etc.), afectan sin 
duda a la accidn de los procesos erosivos. Otra variable 
impoitante es la permeabilidad del lecho rocoso, ya que 
condiciona la penetracion de las aguas de fusidn, con la 
oonsiguiente variacion en la capacidad erosiva de las mis- 
mas y la posible ausencia de ellas de cara a futuras re- 
oongelaciones. 

Finalmente, las caracteristicas de la geometrfa del le¬ 
cho rocoso, tales como forma del mismo, rugosidad y pen- 
diente se anaden a los factores anteriormente indicados de 
cara a las variaciones en la intensidad de los procesos ero¬ 
sivos glaciares. 

Se deben considerar no s61o las caracteristicas del hie¬ 
lo y del substrato rocoso sino tambten las modificaciones 
que experimenta la erosion glaciar en el transcurso del 
tiempo dentro de una £poca glaciar. La mayor intensidad 
de la erosion la encontramos en las primeras etapas de 
avanoe del glaciar {Tricart y Cailleux, 1962), en las que el 
manto de meteorizacion es facilmente exportado por las 
masas de hielo en sus primeros impulsos. Una vez eva- 
cuado el regolito, el hielo necesita un mayor esfuerzo para 
poder erosionar el substrato no alterado. 

Se han efeetuado calculos aproximados sobre las ve- 
locidades de erosion glaciar (Andrews, 1975). Por un 
lado, se ha determinado el transporte de material (caiga de 
fondo, suspensidn y disolucidn) por aguas de fusion gla¬ 
ciar proximas a la lengua glaciar, suponiendo que este ma¬ 
terial se ha originado en el medio glaciar. Por lo tanto, se 


pueden hacer calculos estimativos de la erosion glaciar. 
Las velocidades medias oscilan entre 1 y 5 m por cada 
l .000 anos, quizas demasiado alias y haya que dividirfas 
por un factor comprendido entre 2 y 10. Para realizar es- 
timaciones de la velocidad de erosidn glaciar para largos 
periodos de tiempo, se efectuan calculos teorioos. Estos se 
han aplicado a circos, valles glaciares y fiordos. Las va¬ 
riables barajadas son el volumen, area y edad de la forma 
analizada. El volumen se divide por el area y se obtiene 
la erosion o rebajamiento para el tiempo a que ha estado 
sometido a la accion del hielo, obteniendo de este modo 
la velocidad de erosi6n. Esta para los circos fluctua entre 
5 cm/1.000 anos y 40 cm/1.000 anos; corresponden los va- 
lores mas bajos a circos de regiones polares y los mas al¬ 
tos a circos del oeste de Escocia. En cualquier caso, estos 
calculos se deben considerar como orientativos. 

13 . 2 . 1.1 Tipos de procesos 

Los mecanismos de erosion son diversos y pueden dife- 
rendarse los siguientes: 

13.2.1.1.1 Abrasion 

La accion de desgaste de las rocas por el paso del hielo se 
manifiesta claramente por sus efectos que vienen repre- 
sentados, entre otros, por las microformas de erosion gla¬ 
ciar tales como estrfas, acanaladuras, etc. El proceso de 
abrasi6n puede estudiarse en forma directa mediante la 
ejecucion de tdneles hastael contacto con la interfase hie- 
lo-roca, por la observacion directa en cavidades subgla- 
ciares naturales y tambten, indirectamente, mediante la 
realizacidn de experimentos de laboratorio en los que se 
analiza el comportamiento del deslizamiento del hielo para 
diferentes rocas y circunstancias (Embleton, 1979a). Las 
condiciones tcimicas en la interfase hielo-substrato (fusion 
o no) y las propiedades mecanicas del substrato glaciar 
(blando o duro) determinan qu^ procesos pueden ser re- 
activados (Clarke, 2005). 

Dado que el hielo tiene una dureza de 14 en la escala 
de Mohs a 0 °C, es diflfcil que pueda aranar o desgastar 
las superficies rooosas sobre las que discurre, debido a que 
la mayoria de los minerales tiene ndmeros de dureza su- 
periores al del hielo, de lo que se deduce que la accion 
abrasiva se debe a la friccidn de los fragmentos rocosos 
que el glaciar (leva en el contacto con el sustrato rocoso 
(Sugden y John, 1976). 

Se han efeetuado calculos de las velocidades de abra¬ 
sion en numerosos luganes y los valores fluctuan entre 
0,001 mm/ano para pequenos glaciares y 36 mm/ano para 
un sustrato de caliza cristalina situado bajo el Glaciar Ar¬ 
gentine bajo un espesor de hielo de 100 m y una veloci¬ 
dad del glaciar de 250 m/ano (Boulton, 1974). Esta ultima 
rifra quizas sea muy elevada, debido a que no se ha teni- 
do en cuenta el proceso de disolucidn de la caliza, que es 
muy importante en aguas Mas. 
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Los factores quc afectan aL proceso de abrasion po- 
demos agruparios en dos grandes grupos: los inlierentes a 
los fragmentos trails portados y caracteristicas del 
substrato rocoso y los relativos a las particularidades de 
la masa de hielo (Menzics, 1995b; Menzies et al, 2002). 
No cabe duda de que el hielo limpio, debido a su dureza, 
no ejerce efectos abrasives sobre el lecho rocoso; por el 
contrario, el hielo en la interfase presenta aranazos y oque- 
dades que senalan la accion de desgaste del fondo rocoso 
sobre el mismo. El proceso de abrasidn necesita para su 
accion de la presencia de fragmentos rocosos en la base 
del glaciar. En casquetes y glaciares polares la accion de 
la abrasion es muy pequeha, debido en parte a la easi ca- 
lencia de fragmentos en la masa de hielo. En algunos son- 
deos de mas de dos mil metros solo se han rcgistrado 
escasos metros en los que existen contenidos significati- 
vos de detritos, aunque en sondeos realizados en Groen- 
landia (Herron y Langway, 1979) y en la Antartida (Gow 
et al., 1979) aparecen abundantes detritos en el hielo ba¬ 
sal de estos casquetes. Por el contrario, la mayor cantidad 
de material transportado en glaciares templados trae como 
oonsecuencia una accion abrasiva mucho mas importan- 
te, aunque no solo hay que tener en cuenta en estos gla¬ 
ciares el factor de contenido en fragmentos de cara a la 
intensidad de la abrasion. Otra circunstancia importante 
viene dada por la dureza relativa del fragmento con res- 
pecto a la del substrato rocoso (Drewry, 1986). Es obvio 
que una mayor dureza de los fragmentos se manifiesta en 
un gran potencial abiasivo. Ademas de estos factores hay 
que senalar el de las caracteristicas morfologicas de las 
particulas. La constante friccion de los fragmentos entre 
si y con el lecho rocoso tiae consigo la disminucion de la 
angulosidad y como oonsecuencia un descenso de la abra- 
sidn. Esta menorefectividad del proceso puede verse sub- 
sanada con un nuevo suministro de partfculas o bien con 
la rotura de los fragmentos previamente desgastados. Los 
procesos erosivos existentes en la interfase hielo-roca pro- 
ducen un material fino que, en algunos casos, se interpo- 
ne entre la masa de hielo y el lecho rocoso dificultando la 
accion de la abrasion; en estas circunstancias la presencia 
de aguas subglaciares favorece la exportacion de esta pe- 
licula de «harina glaciar». Tambidn hay que considerar la 
permeabilidad del sustrato rocoso, pues la presencia de 
agua en la interfase trae como oonsecuencia un aumento 
de la velocidad de flujo y 6sta, a su vez, es un factor que 
influye en la abrasion, como se sehalara a continuacidn. 

El otro grupo lo podemos de nomi nal 1 factores glacio- 
logicos (Embleton, 1979a). Si las temperaturas existentes 
en el hielo basal son muy bajas se produce una adherencia 
entre el lecho y el hielo glaciar, con lo cual son necesarios 
esfuerzos muy importantes para que tenga lugar el desli- 
zamiento. Si a esto anadimos que bajo estos regfmenes de 
temperatura la proporcion de fragmentos es muy pequena 
o nula, como se indicd con anterioridad, los efectos abra¬ 
sivos seran pracricamente despreciables. La velocidad del 
flujo basal es un factor de considerable importancia pues 


condiciona el niimero de partfculas que discurren por el 
contacto hielo-roca en un punto; por consiguiente, a ma¬ 
yor velocidad es de esperar un poder abrasivo mayor. La 
potencia de la masa de hielo ejerce una influe ncia consi¬ 
derable. Una partfcula situada en el contacto hielo-roca esta 
sometida a una presion que viene dada por el peso de la 
columna de hielo y fragmentos que soporta. Para una ve¬ 
locidad determinada, la intensidad de la abrasion aumenta 
con el aumento de la presion (Boulton, 1974), o lo que es 
lo mismo de la potencia de hielo, hasta un cierto umbrai 
en el que la friccion entre el fragmento y el sustrato roco¬ 
so retards el avanoe del fragmento, con lo que el hielo flu- 
ye por encima del mismo en vez de arrastrar a la partfcula 
a la misma velocidad a la que 61 se desplaza. (Fig. 13.30). 
De la grafica se deduce que existen dos zonas: una A, en 
la que la abrasion aumenta con el incremento de la presion 
y una zona B, en la que la abrasion disminuye con un nue¬ 
vo aumento de presion, hasta llegar a un punto en el que 
es nula. 

13.2.1.1.2 Fracturatidn 

Bajo este tftulo incluimos tanto lasfracturas generadas por 
la accidn del hielo como las existentes antes del paso del 
glaciar. Es diffcil, en algunos casos, precisar si el origen 
de las diaclasas es preglaciar o bien es un proceso debido 
estrictamente a la accion del hielo. 

Ya hemos indicado que los fragmentos rocosos exis¬ 
tentes en la base de la masa de hielo pueden aranary aca- 
nalar el lecho, pero tambi6n pueden producir ffacturacion 
en el substrato y extraer esquirlas del mismo al ejercer una 
presion sobre el material rocoso. Este proceso se mani- 
fiesta basicamente por la generacidri de hendiduras de 
fficcidn. 



FIGL'RA 13.30 Velocidades de abrasidn teoricas y presion 
normal efectiva para distntas velocidades del hielo. En la zona 
A la ahiasidn aumenta con el inciemento de piesidn y en la 
zona B disminuye hasta Negara sernula, produdendose la 
sedimentacidn de las particulas. k, es un valor que depende de 
la dureza relativa de los fiagmentos, del substrata rocoso y de 
la cantidad de detritos (Boulton, 1974). 
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Los valores medios de cizallamiento basal obtenidos 
oscilan en torno a 1 bar (Embleton, 1979a). La fractura- 
cidn se ejerce fundamentalmente por la action de frag¬ 
ments basales sobre el (echo rocoso. Donde los 
fcnomcnos de fracturacidn basal se manifiestan con ma¬ 
yor intensidad es en las zonas de contra pendiente del flu - 
jo glaciar. Por otra parte, no hay duda de que el regimen 
tdrmico de los glaciares ejerce una inlluencia muy consi¬ 
derable en el proceso de fracturacion glaciar, pues son ne- 
cesarios grande s esfuerzos de cizallamiento en el caso de 
glaciares polares, ya que el contact hielo-roca permane- 
ce corno una unidad debido a su estado de congelacion. 

Un factor de indudable importancia es el del estado del 
material antes de que el hielo avance sobie el mismo. Asf 
el desfonde peri glaciar senala la incidencia que tienen los 
procesos pci iglaciares en la preparation de material fa- 
dlmente exportable con el posterior avance del hielo 
(Boyd, 1949). 

En el clasico trabajo Uevado a cabo en el Valle de Yo- 
scmitc (Matthes, 1930) se analiza la importancia del la- 
jamiento en la evacuacion del material por arranque. En 
dlos se indica que el espaciado dptimo del diaclasado para 
la movilizacidn oscila entre 1,5 y 7,5 m. A veoes es diff- 
dl precisar si el origen de este diaclasado topografieo es 
preglaciar o bien si se ha generado, por pcrdida de carga, 
despuds de la desaparicion de una columna importante de 
hielo. En ocasiones se producen dos sistemas de laja- 
micnto en dpocas distintas que pueden cruzarse (Kiersch, 
1983), siendo las zonas de entrecruzamiento areas de de- 
bilidad (Fig. 13.31). En cualquier caso, el lajamiento ejer¬ 
ce unainfluencia considerable en el control del modelado. 

Las diaclasas existentes, sean de uno u otro origen, son 
vfas de penetration de agua subglaciar, si, con posteriori - 
dad, tiene lugar la congelacidn de este agua intersticial se 
produce el prooeso de crioclastia que da lugar a la rotu- 


Valle glaciar 



FIG UR A 13.31 Sistemas de lajamiento en las rocas del Valle 
de Vafont El aistema antiguo se desamollo con posterioridad al 
relleno del gladary el mas iedente se origino en una estnecha 
cprganta incidida por el rio (Kieisch, 1933). 


ra de la roca. Simplemente son necesarias ddbiles ostila- 
ciones de temperature en torno al punto de congelacion 
para que este mecanismo sea eficaz. La crioclastia parece 
manifestarse en los circos glaciares donde el agua de fu- 
sidn penetra por la rimaya. Obviamente, a escala de las 
fluctuaciones climaticas, este proceso puede ser impor¬ 
tante en las diferentes oscilaciones del glaciar. 

Otra circunstancia de gran intends, aducida sobre todo 
por los investigadores que se preocupan de la gdnesis del 
modelado a partir de la evacuacion de potentes perfiles de 
meteorizacion (Bakker, 1965; Thomas, 1994a), es la pre- 
sencia de regolitos de potencia variable generados con an- 
terioridad a las glaciaciones. La exists ncia, en algunas 
regiones, de este material facilmente erosionable por el 
hielo hay que tenerlo muy en cuenta en la interpretacion 
del modelado erosivo glaciar y en la cuantificacion de la 
erosidn por el hielo. Estimamos que esta circunstancia 
debe tenerse presente en el estudio del modelado glaciar 
en el Sistema Central IWrico, dado que en este area son 
frecuentes la presencia de potentes alteritas, generadas sin 
duda en tiempos anteriores al Cuaternario (Gutierrez Elor- 
za y Rodriguez Vidal, 1978; Molina y Blanco, 1980). 

En cualquier caso, la fracturacidn del substrato roco¬ 
so, bien heredado o de origen glaciar, es junto con la dis- 
ponibilidad de material suelto preglaciar un factor de 
extraordinary importancia en la erosion glaciar. 

13.2.1.1.3 Evacuacidn de detritos 

Cuando el glaciar desliza sobre su (echo, la veloeidad de 
movilizacidn de las particulas depende fundamentalmen¬ 
te del tamano y forma de las mismas y de la rugosidad del 
substrato. Para la movilizacion del fragmento es necesa- 
rio que la fuerza de traction supers a la resistentia a la fric- 
cion (Sugden y John, 1976). Para que la action de la 
erosion sea mas efectiva es necesaria la evacuacion de los 
fragmentos existentes en el sustrato, generados en los pro¬ 
cesos anteriormente sehalados. De esta forma la roca ex- 
puesta puede ser sometida a los mecanismos de erosidn 
glaciar. Tambidn hay que tener en cuenta que una parte de 
la exportation de detritos se realiza por aguas de fusidn 
subglatiares (Hallet, 1979; Drewry, 1986); esta circuns¬ 
tancia es significativa en el caso de glaciares templados y 
despreciable en glaciares polares. Otra forma de movili¬ 
zacion del material de fondo, en glaciares templados, es 
por opresidn de la masa de hielo sobre fragmentos y par- 
tfculas de pequerio tamano, empapadas en agua y situadas 
en el contacto roca-hielo, que fluyen hacia areas de me- 
nor presidn. 

13.2.2 Modelado de erosion glaciar 

La action de los procesos de erosion glaciar tree como 
consecuencia la generation de diferentes formas debidas 
a la action de las masas de hielo. Estas aparecen refleja- 
das en la clasificacion de las formas de erosion glaciar de 
la Tabla 13.2 (Sugden y John, 1976). Es difiril llevar a 
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TABLA I3.£ Clasiffcacion de las formas de erosion glaciar (modificada de Sugden y John, 1976). 
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cabo una clasificacidn de este modelado, en la que se haee 
necesaria una cierta dosis de subjetividad. En esta clasifi- 
cacion se tiene en cuenta Iqs tipos de procesos actuates, 
en el que se diferencia el flujo areal del hielo en el que 
este discuire sin ningun tipo de confinamiento, flujo line¬ 
al en canates rocosos y una tercera diferendaeidn de pro¬ 
cesos conesponde a la interaccion de la actividad glaciar 
y periglaciar. Otra variable que se utiliza para la diferen- 
ciacion se basa en que la forma resultante este en position 
elevada o deprimida. Tambten se emplea como norma de 
dasificacion la morfologla alineada o parcialmente aline¬ 
ada de la forma generada. Todos estos criterios se sitiian 
en el eje de ordenadas y en el de abstisas se coloca una 
eseala logarftmica de tamanos. 

Como veremos alguna de las formas son de dudosa in¬ 
terpretation, ya que existenmarcadas discrepancies sobre 
si se ban generado por la accion erosiva del hielo o por 
aguas subglaciares, o incluso por la accion combinada de 
procesos especfficos de cada uno de estos medios, que es- 
tan en intima conexion. Por (o tanto, es diffcil efectuar en 
muchos casos una tiara distincion entre erosion glaciar y 
fluvioglaciar. 

La mayorfa de los Iratados diferentian dos grandes ca¬ 
tegories para el modelado de erosion glaciar, dividtendo- 
los en formas menores y mayorcs. Esta distincion no es 
muy real dado el amplio intervalo dimensional que ocu- 
pan algunas de ellas. 

13 . 2 . 2.1 Estrfas, acanaladuras y putido 
glaciar 

El rozamiento de las particulas en movimiento, existentes 
en la base del glaciar, sobre el (echo roooso produce ac- 
ciones erosivas en el mismo que se manifiestan por arafla- 


zos, formas aca naiad as y pulido de la superfitie rocosa del 
substrato. Esta action trae consigo la extraction de parti¬ 
culas del fondo rocoso que se inoorporan al medio glaciar. 

Una de las formas mas frecuentes son las estrfas (Fig. 
13.32), que son finos surcos alineados no superiores al me¬ 
tro de longitud y de pooos milfmetros de anchura y pro¬ 



ne LRA 13.32 Estrias glaciares. Fuerte de Santa Elena. 
Cabecera del no Gallego. Pirineo Aragones. 


470 Geo morfologla 



































fundi dad. Las estrias se desarrollan mas fatitmente en ro- 
cas de grano fmo y desaparecen al quedar expuestas a los 
agentes de meteorizatidn. En las calizas esta desaparicion 
es muy r apid a debido a la disolucion. Asf, en las vertien- 
tes del pavimento calizo de Ingleborough, estrias afloran- 
tesporla evacuacion de till glaciar,quedan borradas al cabo 
de unos diez anos (Sweeting, 1966). No solo es el subs¬ 
trato roooso el que presenta estrias, sino que tambidn se ob- 
servan en fragmentos de till glaciar. De este modo, la 
existencia de cantos estriados puede ayudar, aunque con re- 
servas, en la interpretacidn del origen de depositos pro- 
blemalicos (Tricart y Cailleux, 1962). Esta precaucion hay 
que mantenerla, ya que pueden producirse estrias por otros 
procesos distintos, como son avalanchas, ooladas de barro, 
ooirientes subglaciares, etc. Las estrias son mas frecuen- 
tes en las areas de oontrapendiente, pero pueden aparecer 
incluso en paredes verticales. Al microscopio las estrias 
estan oonstituidas por numerosas fracturas crecientes 
(Iverson, 1995). Indican diieocion, peio no sentido del mo- 
vimiento del flujo glaciar; a veces, se observan varias di- 
recciones o sistemas de estrias que se entrecruzan. Las 
irregularidades morfologicas del substrato pueden explicar 
las variadones direodonales; tambitii pueden indicar va¬ 
rias etapas glaciares o fases de avance del hielo. En cual- 
quier caso, y sobre todo en el estudio de los grandes 
casquetes gladares, es fundamental el analisis estadistico 
de cientos de estrias para obtener datos fehadentes de la 
direction del flujo glaciar para una dpoca determinada. 

Otro tipo de modelado son las acanaladuras (Fig 
13.33). Son surcos de dimensiones variables producidos 
en las rocas superiores al metro de longitud. En el valle 
del Rio Mackenzie, al noroeste de Canada, aparecen unas 
acanaladuras gigantescas cuyos tamarios pueden alcanzar 
12 km de longitud, 30 m de profundidad y 100 m de an- 
chura (Smith, 1948). La direction de las mismas es acor- 
de con la del flujo glaciar deducido a partir de otras 
formas, aunque una genesis estrictamente glaciar es difi- 


ril de comprender. Asi como las estrias parece ser que se 
originan por el rozamiento de particulas de tamario limo 
o arena sobre la roca, las acanaladuras deben su origen a 
la action de grandes fragmentos individuates o agrupados. 
Pero no solo pueden generate de esta forma el acanala- 
micnto sino que muchos autores aducen la action de co- 
nientes subglaciares o una morfologfa preglaciar parecida, 
en la que dnicamente se enfatizan sus rasgos. 

La action de la abrasion constante produce el pulido 
glaciar (Fig. 13.34). Observada con una lupa o al mi- 
crosoopio, una roca pulimentada glaciarmente presenta su 
superficie surcada por finos aranazos, que corresponden a 
pequenas estrias. Este pulido es mas manifesto en rocas 
de grano fino. Desaparece prontamente al estar expuesto 
a los agentes de meteorizatidn. 

13.2,2.2 Hendiduras de friccidn 
y formas P 

Son formas menores ligadas a la action de los glaciares 
que se mamfiestan por ffacturacion de la roca o concavi- 
dades en la misma, pudiendo o no haber tenido lugar ex¬ 
traction de material del substrato rocoso. 

Los trabajos mas clasicos en los que se plantea tanto 
la differentiation como el origen de las hendiduras de fric- 
cidn se deben a Gilbert (1906), Harris (1943) y Dreima- 
nis (1953). Las hendiduras de friction se desarrollan 
rnejor en rocas de grano medio, en las que las estriacio- 
nes y el pulido son menos manifiestas. Normalmente apa¬ 
recen en rocas duras y fragiles tales como granito, basal to, 
cuarcita, etc. Se diferencian cuatro tipos que aparecen se- 
nalados en Embleton y King (1975a) (Fig. 13.35): 

i) tractura en media luna (Fig. 1 3.35a), en la que 
los cuernos apuntan liacia aba jo del movimiento 
del hielo. Esta formada por dos fracturas, una de 
bajo angulo y otra subvertical; la interseccidn de 
las dos da lugar a una laja de roca. 



FIG Li Ft A 13.33 Acanaladuras y 
estrias glaciares en el valle de 
Rongbukp madzodel Everest, 
Tibet. Foto J. Ldpez-Martfnez. 
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FIG UR A 13.34 Pulido glaciar y 
III. Passo de Poidoi (Dolomites, 
talia). 




FIGL'RA 13.35 Hendiduras de friccidn y sichelwannen 
(segun varies auto res, en Embleton y King, 1975). La flecha 
horizontal indica el sentido de movimiento del hielo. (a) Fractura 
en media luna (planta y seeddn); (b) muesca credente (planta 
yseocion); (c) fracturas crecientes (planta y seccidn); (d) 
fractura concoidea; (e) sichelwannen; (f) formadon de una 
muesca credente. a-d-e, supetfide original de la toca; a-f-d-b, 
aiperficie deformada de fa toca por preside transmitlda a partir 
del bloque incluldo en el hielo; c-g-d, fractura conoide; f-g, 
fractura secundaria formada cuando la cuPia de toca f-g-d se 
tornpe. 


ii) Muesca creciente (Fig. 13.35b; Fig. L3.36), I os 
cue rnos se dirigen en sentido contrario al flujo del 
hielo. Su tamano tluctua entre 2 cm y 2 m. Suelen 
presentarse en sistemas de dos a seis y por lo ge¬ 
neral una detras de otra. Tambidn tienen las dos 
fracturas antes citadas. 

iii) Fracturas crecientes (Fig. 13.35c) son edneavas 
flujo abajo del glaciar y estan constituidas por frac¬ 
turas subverticales. En estas no se produce extrac- 
cidn de lajas como en las dos anteriores. 

tv) Fractura conocida (Fig. I3.35d) en la que el pia¬ 
no de fractura es concavo hacia arriba. 

Todos estos tipos se encuentran con mas frecuencia en zo- 
nas de contrapendiente. Las hendiduras de friccidn al ser 
mayores que las estrias se conservan mas facilmente, ya 
que iesisten mas tiempo los efectos de la meteorizacidn y 
erosion. La perpendicular a las formas de media luna nos 
indica la direccidn del flujo del hielo. El sentido puede de- 
terminarse por la inc linacion de la fractura de me nor an- 
gulo que buza hacia abajo del glaciar. Esta regia,senalada 
por Gilbert (1906) y Harris (1943), no se cumple siempre, 
ya que hay muchos casos descritos en la literature que lo 
contraponen. 

En general, se esta de acuerdo que las hendiduras de 
friccidn resultan de la opresidn de un bloque sobre el subs- 
trato rocoso (Fig. 13.35f). Esta presidn es mayor en las 
areas de contrapendiente (Boulton, 1974), de ahf la ma¬ 
yor abundancia de este micromodelado en estas zonas. Pa- 
xece ser que al principio se produce una deformacion 
elastica seguido de la rotura, generandose una fractura co¬ 
noide. La fractura vertical que corta a la de baja inclina- 
cidn se origina con posterioridad al avanzar el bloque. Este 
tipo de hendiduras se han reproducido experimentalmen- 
te utilizando un cuchillo o una bola de acero sobre vidrio. 

Las for mas P, o superficies esculpidas plasticamente 
(Dahl, 1965; Gray, 1981 ),se encuentran sobre areas que han 
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FlGURA 13.36 Miescas 
crecientes. UmbiaJ del dice de 
Gerber. Pirineo leridano. 


estado sometidas a la acddn de los hielos. Son formas me- 
nores que no superan nunca los 20 m de tamano. La forma 
tnas abundante es el sichelwannen (Fig. 1 3.35c) que es u na 
depiesion en forma de media luna modelada en rocas duras, 
cuyos cuernos apuntan hacia abajo del flujo del hielo. Pue- 
den en contra rse en superficies con cualquier inclinacidn. 
Otro tipo son las formas caveto, que son canales de bordes 
abruptos (a diferencia de las acanaladuras) de basta medio 
metro de profundidad y que se encuentransobre superficies 
escarpadas. En asociacion con estas formas aparecen aca¬ 
naladuras, cubetas, marmitas y canales curvados y sinuosos 
(Kor et at., 1991). Su origen es muy oontrovertido. La hi- 
potesis mas admitida es la que explica este micromodelado 
oomo debido a la action de aguas subglaciares bajo presidn. 
No obstante, otros autores defienden la idea de proce sos de 
abrasion (hielo basal cargado de detritos) o bien la accion 
erosiva producida porla emigracion por opresion de till ba¬ 
sal saturado de agua (Gjessing, 1965; Gray, 1981). 


13 . 2.23 Rocas aborregadas y otras formas 

Las rocas aborregadas {raches moitionnees) son colinas 
alineadas, por lo general agrupadas, asimdtricas, con la 
vertiente de menor pendiente con frecuencia pulida y es- 
triada y la otra constituida por una superficie irregular y 
fragmentada, a veces escarpada. Esta disposicion que se 
mantiene constante indica el sentido del movimiento del 
hielo, dirigidndose dste del lado de menor pendiente al de 
mayor inclinacidn (Fig. 13.37). Estas formas se desarro- 
Uan mejor en rocas cristalinas y son muy frecuentes en are¬ 
as que han estado cubiertas por casquetes de hielo y 
tambicn en umbrales de circos. Su tamano es muy varia¬ 
ble, desde menos de un metro hasta centenas de metros, 
Uegando a alcanzar en el caso de los flyggbergs dimen- 
siones kilomdtricas y alturas de cientos de metros. En las 
formas mayores pueden encontrarse rocas aborregadas de 
menor tamano dentro de ellas. 
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No esta claro el origen de estas formas. En algunos ea- 
sos (Matthes, 1930; Sugden et al ., 1992) se sefiala la im- 
portancia del espaciado del diadasado en la generaddn de 
este tipo de modelado (Fig. 13.38), aunque hay muchos 
casos que no se ajustan a esta regia. Otros, como Carol 
(1947), explican el lado abrupto de la roca aborregada 
oomo debido a la acdon del proceso de criodastia, en hie- 
lo a tempeiatma de fusion (Fig. 13.39). En estas circuns- 
lancias al pasar por una protuberancia aumenta la presidn 
y el hielo pasa a unestadosemiplastico; en el lado de ma¬ 
yor inclinacidn disminuye la presidn y el agua de fusidn 
se congela de nuevo, rompiendo la roca. Estas observa- 
ciones fueron realizadas en una cavidad subglaciar. No 
obstante, como senalan Embleton y King (1975a), cabe 
preguntarse si las rocas aborregada s solo se forman bajo 
hielo templado como senala la hipotesis de la criodastia 
subglaciar. 

Se reconocen otro conjunto de formas reladonadas o 
asodadas con las rocas aborregadas. Los lomos de balle- 
na. dr uni I ins rocosos y es pot ones aMneados son formas 
mas o me nos alargadas de vertientes suavizadas. Los ta- 
manos aparecen rcficjados en la Tabla 13.2. En los lomos 
de ballena parece que el diaclasado regula el Ifmite entre 
las colinas. Los drumlins rooosos aparecen a veces aso- 
dados con campos de drumlins elaborados en material gla- 
ciar. Se duda de que los espolones alineados sean debidos 
a accion gladar, pero el suavizado de sus vertientes junto 
con el paralelismo de su direcdon oon la del flujo gladar, 
inclinan a situar este modelado como de erosidn gladar. 

Las formas anteriormente descritas constituyen todas 
ellas relieves positives, pero es bien sabido que un pai- 


saje de erosion gladar esta salpicado de lagos de dife- 
rente tamano, que en una gran parte de los casos se tra- 
ta de cue nc as rocosas. La morfometrfa de las mismas es 
muy variable y la estructura juega un papel importante 
tanto en su morfologia como en su gdnesis. Su origen 
puede deberse a irregularidades anteriores al paso del 
hielo, que la accion del mismo perpetfia y enfatiza; otras 
veces son los procesos de erosidn glaciar los que gene- 
ran estas depresiones cerradas. 

13 . 2 . 2.4 Circos 

Los dreos son, junto con los valles glaciares, las formas 
mas espectaculares de la erosion glaciar. Los tratados de 
Geomorfologi'a Glaciar senalan que la palabra cirque fud 
utilizada por primera vez en los Pirineos por Jean de Char- 
pentier en 1823. Por otra parte, existen diferentes deno- 
minaciones de circo en distintas lenguas y parses. 
Podemos considerar al circo gladar como una depresion 
semicircular o semieKptica dominada por laderas abrup- 
tas y que esta o ha estado ocupada por el hielo (Fig. 13.40). 
Algunos autores consideran en su definicion como carac- 
terfstica la existencia de una cuenca rocosa, pero no todos 
los dreos presentan esta forma. 

La presencia de una cuenca rocosa lleva oonsigo la 
existencia de un umbral a la salida del circo, que a veces 
es rocoso o bien esta constituido por till glaciar. Las 
paredes del circo suelen presentarse fragmentadas y ro¬ 
tas, a diferencia de la superfide basal que, por lo gene¬ 
ral, estasuavizada y presenta formas menores de erosion 
glaciar. 


FIGL’RA 13.38 Peifil 
tongitudinal de una roca 
abomegada an la que se muestra 
la inlluenda del diaclasado en su 
forma. Las fledias indican la 
diieccidn del ernpuje del hielo 
(MatheSj 1930). 


FIG UR A 13-39 Procesos 
actuaries en la genesis de una 
roca aborregada (adaptada de 
CaioL 1947). 
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FIG LIRA 13.40 Circo glaciar 
y cordon morrenico, elaborado 
sobre materiales del Cietacico 
inferior, en la cabeoeia del Valle 
del Miera (Cantabria). 


Las dimcnsioncs de los circos son may variadas y fluc- 
tiian entire las decenas de metros basta anchuras kilomd- 
tricas. El eirco de mayor tamafio conocido es el Circo 
Walcott, en la Antartida, de 16 km y paredes de unos 3.000 
m de altrna (Price, 1973). El tamafio depende de muchas 
variables, tales como la duracion de la glaciacion, carac- 
teristicas estructurales y litoldgicas del macizo rocoso so- 
bre el que se emplaza el circo, etc. (Embleton y King, 
1975a). La forma tambten es funcion, entre otras, de esta 
dltiina caracterfstica. 

La morfometna de on circo se piedsa con bastante 
detalle mediante un conjunto de caracteres que aparecen 
partial mcntc expresados en la Fig. 13.41 (Andrews y Dug- 
dale, 1971). El propio Andrews (1975) senala otro valor, 
el de la cotangente del angulo que forma el umbral del tir- 
co con el techo de la pared final, que nos indica la inten- 
sidad de la erosion glaciar. Otro fndice es el grado de 
oclusidn (Evans, 1969) que se define como el nflmero de 


grades de la curva de nivel mas larga y que para ISO 0 se¬ 
nala que las paredes del circo son paralelas. Ademas de 
estos valores se ban propuesto otros parametros para pre- 
cisar las caraden'sticas morfomtiricas de un circo. En ge¬ 
neral, estos valores carecen de precision, ya que se toman 
a partir de mapas topograficos y, en algunos casos, entra 
en juego para algunos parametros la subjetividad del in- 
vestigador. No obstante, como indica Andrews (1975), «el 
analisis morfologtoo de los circos puede proporcionar una 
gran informacion acerca de los procesos de erosion en el 
circo, aunque solo sea de tipo deductivo: la morfologfa es 
unarespuesta a los procesos ...». 

Para comprcndcr mejor los procesos que ban dado lu- 
gar a su forma, es necesario entender, entre otros, la es- 
tructura y movimiento del hielo en los circos glaciates. Las 
observaciones mas predsas fueron realizadas por McCall 
(1960) en los estudios efectuados en un pequeno gladar 
de dreo, Vesl-Skautbreen (Noruega). Se perforaron dos tfi- 



FIGURA 13.41 Caracteres de un ciico (Andrews y Dug dale, 1971). (a) Seccidn transversal del circo, (b) plants de un circo y de su 
area de cumbre. Los distinrtos caracteres son los siguienrtes: 1. Eleuacion maxima de la monrtafia en la que esta emplazado el circo. 

2. Elevacion maxima del circo. 3. Diferencia entre 1 y 2. 4. Elewacion del umbial del ciico. 5. Desamollo vertical m4otimo del ciico. 

6. Longitud del eje mayor del ciico. 7. Anchura maxima del circo perpendicular al eje mayor. 8. Relacion longitud/anchura. 

9. Relacion longitud'altura. 10. DiiecciOn del eje mayor. 11. Tipo de masa de hielo: a) vacio, sin hielo; b) nevera; c) piaca de hielo; 
d) glaciar de circo. 12. Altura de la paied final del ciico. 13. Relacidn entre altura de la paied final y la longitud del circo. 14. Angulo 
de la vertiente regional. 
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nefes (Fig. 13.42) y entre otras observaciones se midieron 
las velocidades del hielo en diferentes puntos y se dife- 
icnciaron las distintas superficies de ablacidn de verano. 
Las observaciones mostraron que las lTneas del flujo del 
Melo buzan 30° en la zona superior del glaciar y en la in¬ 
ferior se inclinan 26-28° pero en sentido conlrario al de la 
pendiente del circo, disminuyendo hacia abajo su inclina- 
tidn; esta disposici6n indica una estructuia sinclinal para 
las capas de hielo. La distribution de velocidades senala 
movitnientos mas rapidos en la zona superior del glaciar 
y mucho mas lentos en las partes bajas del mismo; en este 
area los diferentes vectoies de velocidad indican movi- 
mientos hacia arriba del hielo. Todos estos datos ponen de 
manifiesto que el movimiento se efecttia por deslizamiento 
rotational. 

Los piocesos erosivos que tienen lugar en un circo se re- 
ducen basicamcntc a dos y son debidos a actividad glaciar 
y periglaciar. En el contact© hielo-roca la abrasion efectua 
un continuo desgaste tanto en las paredes como en el fon- 
do y es responsable de la cuenca rocosa que existe en ran¬ 
chos de los circos (Richardson y Homlund, 1996). Esta 
depresi6n se explica facilmente por el deslizamiento rota¬ 
cional del hielo y este movimiento, a su vez, trae como con- 
sec uencia la superacion del umbral y la evacuation de los 
detritos. El otro tipo de proceso es el de la crioclastia, que 
es muy efectivo en rocas aflorantes por encima del glaciar 
(Gardner, 1987). Aqui, parece que la action del hido-des- 
hielo debe ser mas eficaz en glaciares templados que en gla¬ 
ciates polares. De esto se deduce que el circo se ensancha 
fiindamentalmente por la accion de la crioclastia y profun¬ 
di za por efccto de la abrasion. Las velocidades de erosion 
de los circos obtenidas por diferentes m&odos son del or- 
den de 500 mm/ka (Benn y Evans, 1998). Parece ser que es 
mas rapido el retroceso que la excavation. Por otra parte, las 
elevaciones de los fondos de los circos no deben haber cam- 
biado mucho durante la glaciation. La elevation, en Ifneas 
gene rales, se utiliza para calcular aproximadamente el nivel 



FIGURA 13.42 Corte del glaciar de circo de Vesl-Skautbreen 
(Noruega) err el que se indican las li'neas de flujo y las 
velocidades. Segun McCall (I960), simplificado. 


de las nieves perpetuas, ya que conesponde con la isoterma 
de 0 °C en verano, debiendo considerarse los circos mas ba- 
jos y de igual orientacidn (Flint, 1971). 

El origen de los circos, segun la mayon'a de los auto- 
res, va ligado a una primera acumulacion nival en una de¬ 
pression preexistente en la que tienen lugar procesos de 
gelifraccion y de evacuacion de partlculas por la fusion de 
la nieve en verano (ni vacidn) (Thorn y Hall, 1980; Thorn, 
2004). Esto trae como consecuencia el ensanchamiento de 
la depresidn y la generacion de un nicho de nivacion. 
Cuando la excavacion es lo suficicntcmentc profunda la 
nieve perdura de un ano a otro en el nicho de nivacion y 
se convierte en neviza y 6sta, a su vez, en hielo. De este 
modo se origina un circo embrionario. La etapa de acu- 
mulacion nival se denomina fase incipiente y cuando 
comienza a perdurar la nieve, fase de neviza (Tricart y Cai- 
lleux, 1962). 

Una vez originado el circo, si las circunstancias son 
apropiadas, continua su desarrollo. La evolucion del mis¬ 
mo esta influenciada por diferentes causas. La duration de 
la glaciacion y el niimero de glaciaciones ejercen, sin 


F1GURA 13.43 Vista a6rea de 
horns, circos, aristas y valles 
cfadares. Region de Anchorage 
(Alaska). Foto P. Luc ha. 
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duda, un papel fundamental en su desarrollo. Igualmente, 
el glaciar debe evolucionar de manera diferente si esta em- 
plazado en latitudes templadas y subpolares o en areas po- 
lares. Oira variable de gran incidence es la estructura y 
litologta del macizo rocoso sobre el que esta asentado el 
circo (Embleton, 1979a). A veces los circos se emplazan 
en un relieve produeido por diferencias litologicas, que en 
series monoclinales pueden dar on gen a circos escalo- 
nados. El grado de fracturacion y el espaciado entre los 
pianos de fisibilidad juegan un papel primordial en la des- 
integracion mecanica por gelivacion. El lajamiento puede 
ser importante en la forma del circo. Otro factor basico en 
el desarrollo de los circos es la orientacidn de los mismos. 
En las latitudes medias del hemisferio norte. la mayorfa 
de los circos que presentan un buen desarrollo miran hacia 
el Norte y Este, ya que estan protegidos de los rayos so- 
lares y la nieve perdura mas facilmente. Uno de los fac- 
torcs que se han analizado es la influencia del clima en la 
variacion del circo {Derbyshire y Evans, 1976). Estos au- 
tores indican que no es facil efectuar generalizaciones en 
este sentido, a pesar del gran numero de estudios regio- 
nales sobre la forma y distribucidn de los circos. 

El desarrollo de los circos trae consigo un retrooeso de 
sus paredes que origina en los Kmites con otro circo agu- 
das aristas (Fig. 13.43). La desaparicion por crecimiento 
del circo de estas ultimas da lugar a circos coalescences 
(Fig. 13.44). El retroceso de la pared final del circo lleva 
consigo la formacion de pioos apiramidados o horns (Figs. 
13.45 y 13.46), que suelen presentar tres o cuatro caras. 

13.2.2.5 Valles glaciares 

Son una de las formas mas caracter/sticas de la activi- 
dad erosiva de los glaciares. El contraste con los varies 
fluviales se manifiesta por el hecho de que los rfos estan 
en contacto solo oon una pequena parte del valle, mien- 
tras que el hielo de un valle glaciar ocupa una gran par- 



FICL'RA 13.44 Circos coalescentes. aristas y valle glaciar 
(en HoirnBS, 1944, modificado de Davis). 


te del perfil transversal (Price, 1973). Estas masas de hie¬ 
lo canalizadas excavaron profundas artesas de cientos e 
incluso miles de metros de altura (Figs. 13.47 y 13.48). 
Esta intensa erosion se llevo a cabo sobre todo en areas 
de montaha situadas a barlovento, que recibieron gran 
precipitacidn nival y, a su vez, alimentaron a potentes 
glaciares, que discurrieron por varies preglaciares pro- 
duciendo una considerable modificacion del relieve, a ve¬ 
ces espectacular. 

Segtin Linton {1963) se diferencian cuatro tipos de va¬ 
ries glaciares. El tipo alpino cuya alimentacion se efec- 



FIGL'RA 13.4S El Cervino 
o Matterhorn, en los Alpes, 
formando fionteia entre Italia 
y Suiza, presents la tipica 
moriologia apiramidada. Foto 
J. Lopez-Martinez. 
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FIG UR A 1146 Horn en los 
Andes centrales. El Portillo 
(Chile). 



F1GURA 1147 Va lie glaciar en 
b$ Andes centimes, en el que se 
observan potentes acumulaciones 
de gelifractos en ia ladeia* que 
alimentan el fondo del valle. 
Puente del Inca (Aigentina)* 



tiia en las zonas altas por un circo o conjunto de circos. 
El tipo islandico. en el que el area de alimentation es un 
casquete de hielo y dste escapa hack valles preglaciares. 
El tipo compuesto se produce cuando el liielo no en- 
cuentra valles anteriores suficientes para descargar todo el 
hielo, o lo que es lo mismo resulta de una superposicion 
de valles preglaciares con otros desarrollados a partir de 
la des truce ion pare ia l o completa de divisorias preglacia¬ 
res. Finalmente, el tipo intrusivo o inverso es aquel en el 
que el hielo fluye contrapendiente del valle preglacial. Se 
encuentran sobre todo en areas de escaso relieve. 

El valle glaciar se caiacteriza por las peculiaridades que 
presentan sus perfiles transversales y longitudinales. El per- 
fil transversal resulta de la action crosiva del hielo sobre 
antiguos valles fluviales {en la raayoria de los casos) que 
produce un ensanchamiento y profundi zacion de los mis- 
mos. Porlo general su forma es en U (Figs. 13.48 y 13.49), 
con paredes escarpadas y fondos mas pianos que los valles 


fluviales, debido a una nivelacidn posterior producida por 
depdsitos de aluviones. No obstante, existen otros valles en 
U, oomo los valles en cuna de ambientes periglaciares (Tri- 
cait, 1967), pero estos presentan sus vertientes totalmente 
recubiertas de detritos, a diferencia de los valles glaciates 
en los que las paredes de los mismos estan, por lo general, 
formadas por roea aflorante. Con relativa frecuencia, se en¬ 
cuentran secciones transversales en V, que muclias veces 
son el resultado de la actividad erosiva de canales subgla- 
dares. A pesar de estas salvedades, el perftl tfpico es para- 
bolico o proximo al mismo, posiblemente a causa de que 
esta forma ejerce la resistenda minima a la friedon (Flint, 
1971). A veces, en las paredes del valle glaciar se presenta 
rellanos u hombreras, cuya interpretadon ha produddo 
muchas controversias (Derruau, 1965). Parece que la ex¬ 
plication mas adecuada es por encajamiento de un glaciar 
finiglaciar reducido en un valle ancho, modelado por un gla- 
dar oorrespondiente al optimo de la glaciacion. 
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FIG UR A 13.48 Secddn m U en el veils de origen glacierde 
Uanganuco, Cordillera Blanca, Pern. Foto J. Lopez-Martinez. 


La investigation de los perfiles transversales es muy 
precaria debido a lo escarpado de sus parades. Se acude por 
lo general a mapas o levantamientos fotogramdtrioos y por 
estos procedimientos no se puede saber si la pared es de 
roca desnuda o, por el oontrario, esta cubierta de deposi¬ 
tors de orfgenes distintos. Estos datos son fundamentales 
para una interpretation correcta de la evolution del perfil. 

El analisis de un perfil longitudinal revela un gran nii- 
mero de irregularidades, que vienen dadas por cuencas y 
umbrales, lo que le difeiencia del perfil de un valle flu¬ 
vial. Las cuencas, una vez retirado el hielo, se convierten 
en lagos y, en olios casos, son colmatadas por sedimen- 
tos. Con frecuencia, los umbrales piesentan senales de ero- 
sidn glaciar. Cuando tenemos un valle glaciar principal en 
el que la excavacidn es mayor que la de los valles latera¬ 
ls, una vez que el hielo ha desaparecido quedan expues- 
tos un conjunto de valles colgados o sus pend id os y 
espolones afacetados, triangulares o trapezoidales, entre 
ellos (Figs. 13.50 y 13.51). Esta topografia postglacial da 
lugar a cascadas, como las existentes en los valles de Yo- 
semite (California) o de Lauterbrunnen (Suiza). 

El origen de los umbrales es explicado de diferentes 
formas. Las variaciones en la litologla, o bien distintos es- 
paci ados de la fracturacion (Matthes, 1930) (Fig. 13.52), 
pueden por sf solos proporcionar una causa adecuada para 
la gdnesis del escalonado del perfil. Tambien se aduce un 
cambio en el gradiente del valle preglaciar, que el hielo 
conserva o enfatiza. Otra causa senalada para el origen de 
las cuencas es la union de valles glaciares. Anteriormen- 
te se senald la importancia de una meteorizacion profun¬ 
da diferencial; este negolito puede serfacilmente excavado 
por los glaciares en sus primeras etapas, quedando al des- 
cubierto la superfitie basal de meteorizacion con depre- 
siones y altos en la misma (Bakker, 1965). En cualquier 
caso, las cuencas nos indican la capacidad del hielo de fluir 
contra pendiente. 



FIG RA 13.48 Valle glaciar del 
Zezere, con perfil transveisal en 
U. Siena de la Estrela (Portugal), 
que oonstituye la piolongacidn 
mas occidental del Sistema 
Central de la Peninsula Iberica. 
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FIG LIRA 13.50 Bloque diagrams en al que se observan 
\fllles colgados, espolones afacetados, valles en (J p circos, 
aristas y hem (Davis, 1906). 


Los procesos y causas implicados en la genesis de un 
valle glaciar son, en gran parte, comunes a los que dan 
origen a otras formas. La abrasion sera, mas efectiva en 


glaciates templados. La tnovilizacidn de bloques diacla- 
sados se efectuara por empuje de otros transportados por 
el glaciar. Otro factor a tener en cuenta es el del desfon- 
de periglaciar (Fig. 13.53) de Boy6 (1949), que Cailleux 
(1952) desairolla para los valles glaciates. En una prime- 
ra etapa periglaciar, los materiales del substrate del fon- 
do del valle se fracturan por procesos de crioclastia. Al 
avanzar la lengua glaciar, feta juega un papel de manto tfe- 
mico que permite la desaparicion del peigelisuelo y los ge- 
lifractos pueden ser facilmente evacuados por el glaciar. 
La generacion de un lajamiento concavo subparalelo a la 
seccion transversal ayuda a la consecucion del perfil pa- 
rabolico y a la perpetuation del mismo. La disposition del 
flujo glaciar extensive y compresivo de Nye (1952) explica 
parcialmente la existencia de umbrales y cuencas (Fig. 
13.23). En las zonas comptesivas tiene lugar un aumento 
de la erosion y una vez que han aparecido las irregulari- 
dades tienden a conservarse o incluso a acentuarse. 

A veces, el nivel de los glatiares asciende debido a que 
se ve bloqueado por otro glaciar, o bien a que su alimen¬ 
tation es superior a la evacuation. En estos casos puede 
encontrar un collado preglacial en la divisoria por donde 
puede descatgar a un valle adyacente, produci^ndose la 
erosion glaciar del collado, pudiendo alcanzar forma de U 


FIG UR A 13.51 telle colgado 
sobre un fioido. Costa 
airoccidentaJ de Noruega> 

Rato J. LOpaz-Martinez. 




FIGURA 13,52 Perfil longitudinal que ilustia la forma de desarrallo da un escalonado gladar, a causa dal dife rente espaciado dal 
dadasado. AA nepnesenta el paifl preglaciar. BB al dal escalonado glaciar. Las areas d, di y d2 son zonas da dificil excavacicn por 
d glaciar, debido al espadamiento da las diaclasas; lo contrario an cycl. Las flechas indican la diiecciOn dal movimianto dal hlelo 
(Matthes, 1930). 
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FIG UR A 13,53 Mecanismo de desfonde periglaciaren valles 
c^aciares. (Cailleij)t p 1952). 


e incluso formaise en el mismo cuencas rocosas (Penck, 
1905). A estas collados se les denominan de difluencia 
glaciar. En el caso de que el nivel se eleve de tal forma, 
que todos los collados son ntilizados por el hielo difluen- 
te, puede utilizarse entonces el tsSrmino de transfluencia. 

13 . 2 . 2.6 Modelado glaciar en regiones 
de relieve poco contrastado 

En los apartados anteriores hemos analizado la aocion ero- 
siva del hielo en areas de fuertes contrastes de relieve, que 
dan lugar a eircos y valles glaciares, como formas mas sig- 
nificativas. Pero hay que tener en cuenta que una gran par¬ 
te de la superficie teriestre emeigida, ocupada por los 
hie los en las eta pas algidas glaciares, estaba formada por 
grandes extensiones de relieve poco en^rgico o incluso 
aplanado. Estas circunstandas existfan tanto en mesetas 
elevadas como en llanuras de baja altura (Davies, 1969; 
Embleton y King, 1975a). La mayorfa de estas areas es- 


tuvieron cubiertas por casquetes de hielo y el modelado 
resultante de la accion erosiva presenta peculiaridades que 
le distinguen de las foimas de erosion glaciar en areas al- 
pinas. 

Muchos investigadores sehalan que en estas dreuns- 
tancias el hielo puede jugar un papel protector del relieve 
preglaciar (Ambrosse, 1964). Evidentemente existen mu- 
das areas en las que no existen o son muy escasas las se¬ 
nates de erosidn y sedimentacion gladar (Sugden, 1974). 
Estas regiones estan probablemente relacionadas con zo- 
nas en las que el hielo en contacto con el lecho esta por 
debajo del punto de congelation y no existe movimiento 
en la interfase hielo-roca. Este papel proteccionista de los 
glaciares se refleja de diferentes formas. En algunos lu- 
gares, los valles no guardan ninguna re lac ion con la di¬ 
rection del flujo glaciar y, en otras areas, se conservan, con 
ligeras modificaciones, superficies de aplanamiento pre¬ 
glaciar. 

Aunque existe una evidencia manifiesta del papel pro¬ 
tector de los casquetes de hielo, son mucho mas numero- 
sas las pruebas de erosion glaciar en estas areas de escaso 
relieve. En estas regiones los procesos erosivos gladares 
generan una tfpica topograffa de colinas y lagos {knock 
y loch) (Linton, 1963) (Fig. 13.54). Se trata de un mode¬ 
lado de relieve confuso en el que se desarrol lan colinas de 
dimensiones de decenas de metros de altura y depresio- 
nes, por lo general poco profundas, ocupadas por lagos o 
turberas. Los lagos estan alineados y alargados por influ- 
jo estructural. La red de drenaje acompanante es muy aza- 
iosa. Las colinas pueden presentar signos de estriacidn y 
pulido glaciar y son frecuentes las rocas aborregadas. 
Otras veces las colinas son de formas suavizadas y alar- 
gadas, recordando a los drumlins y es por estas circuns- 
tancias por lo que se le denomina topograffa de drumlins 
roc os os. La diferencia con el modelado clasico de drum¬ 
lins se basa en que &tos estan formados por till glaciar y 
dep6sitos fluvioglaciares. La topograffa de colinas y lagos 
es tfpica del noroeste de Escocia y de los escudos Baltico 
y Canadiense (Sugden, 1978; Gordon, 1981; Rea y Evans, 
1996). La sedimentacion glaciar se caracteriza por pe- 
quenas placas morrenicas disoontinuas y delgadas. Otra de 
las formas que se desarrollan en estas circunstancias, aun¬ 
que no son exdusivas de las mismas, es la denominada co- 
lina y cola {crag y tail) que consta de till alargado situado 
al abrigo de la colina. Las observaciones de Jahns (1943) 
en este tipo de relieve indican que la erosidn en una coli¬ 
na es mas importante a resguardo del flujo del hielo. Este 
autor lo deduce por la erosidn que experimentan las es- 
tructuras de lajamiento anteriores al paso del glaciar. 

13 . 2 . 2.7 Fiordos 

Fiordo es un termino noruego utilizado para un largo y 
profundo brazo de mar caracterizado por segmentos mas 
o menos rectos, paredes escarpadas y profundidades muy 
grandes (Fairbridge, 1968c). Los fiordos mas largos son 
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FIG UR A 13.54 Relieve de 
oolinas y lagos. South Harris, 
felas Hebridas (Reino Unido). 

Noverstfjord y Sund en Greenland ia (230 km) y Sog- 
nefjord en Noruega (220 km) y el Greepy Fjord/Nansen 
Sound en el Artico de Canada. (Evans, 2004b). Se loca- 
lizan en las costas de altas latitudes (Figs 13.55 y 13.56). 
Se caracterizan por un umbral, total o parcialmente su- 
meigido, existente en la desembocadura y por una pro¬ 
funda cuenca en el fiordo adentro (Syvitski et al., 1987). 
El umbral, por lo general, es rocoso y las cuencas pue- 
den alcanzar enormes profundidades. La mayor profiin- 
didad medida en una cuenca es de 1.288 m en el Canal 
Messier (Chile), pero es posible que algunas de las exis- 
fentes en la Antartida a loanee n los 2.000 m (Andrews, 
1975). Como sehala este autor y Twidale (1976), entre 
otros, algunas areas de fiordos (Canada artica oriental, 
Groenlandia, Nomega y Nueva Zelanda) presentan un 
daro control estructural, causa aducida por algunos in- 
vestigadores como fundamental en la gdnesis de los fior¬ 


dos, pero que en la actualidad se estima como coadyu- 
vante (Powell, 2003). 

La mayorfa de los fiordos pasan tierra adentro a valles 
glaciares. Tambidn las paredes de los fiordos prese ntan es- 
polones afacetados y valles glaciares colgados que verti- 
an el hielo al valle principal hoy convertido en fiordo, por 
elevacidn postglaciar del nivel del mar. Parcce ser que la 
erosion glaciar fue la causante de la excavacion de las 
cuencas y de la existencia del umbral, que puede expli- 
caise por adelgazamiento y derrame del glaciar cuando lle- 
ga a la plataforma continental. 

Los fiordos noruegos se caracterizan fundamental- 
mente en su costa meridional (fiordos de Hardanger, Sog- 
ner y Geiranger, entre otros) por paredes escarpadas, valles 
colgados y eascadas, mientras que mas al node en la re¬ 
gion entre Aiesund y Trondheim las laderas son mucho 
mas suavizadas, paiecidas a los sea lochs o firths de Es- 
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F1GUHA 13.56 Fiordo 
Seydisflordur (Islandia). Foto 
F. Gutierrez. 


oocia. En este area se reconocen zonas de islas rocosas de 
baja altura (skjaerganf) o plataformas de erosion parcial- 
mente sumergidas (strandflats) (Fig. 13.57). Estas zonas 
aplanadas se interpretan como originadas por erosion ma¬ 
rina, subadrea y subglaciar e incluso oomo superficies gra- 
badas (Benn y Evans, 1998). 


Los firths escoceses son largas ensenadas costeras aso- 
ciadas con la glaciacion en costas de bajo relieve. Se dis- 
tinguen de los fiordos por su forma irregular, carenda de 
cuencas y seociones transversales en U. Encualquier caso 
es diffcil distinguir, en costas de bajo relieve, las ensena¬ 
das generadas por erosion glaciar (Augustinus, 1992). 
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I ll I 


Transporte y sedimentation glaciar 


14.1.1 Alimentation y ambientes 
glaciares 

Los glaciares son capaces de transportar grandes cantida- 
des de material rocoso a distancias considerables, pero no 
todos los detritos movilizados se deben a la actividad ero- 
siva glaciar. Puede haber otras muchas fuentes de proce- 
dencia, tal oomo los clastos que resultan de los procesos 
de gelifraccidn de las rocas que enmarcan las masas gla¬ 
ciares. Otro tipo de suministro viene dado por avalancbas 
de nieve y roca, deslizamientos y cursos extraglaciares que 
desembocan en el conjunto glaciar. Tambidn, en ocasiones, 
la actividad volcanica explosiva aporta piroclastos a las ma¬ 
sas de hielo, oomo en algunos nevados andinos que recu- 
tren aparatos volcanioos. Finalmente, la accion eolica 
puede suministrar partfculas al conjunto glaciar (Boulton, 
1978; Small, 1987; Kirkbride, 1995; Benn y Evans, 1998). 

En el oeste de Groenlandia, la descarga de detritos tie- 
ne lugar predominantemente en el margen del casquete, a 
travds de la capa de hielo basal. La abundacia relativa de 
detritos constituye un control importante de los procesos 
y caracterfsticas glaciares sedimentarias. La produocidn de 
sedimentos varfa substandalmente entre dos casquetes y 
dos valles glaciares (Knight et al, 2002). 

Estos detritos pueden transportarse dentro del glaciar en 
ties ambientes distintos. El material movilizado sobre la su- 
perficie del hielo constituye los detritos supraglaciares, 
que son angulosos y estan poco o nada modiftcados por la 
actividad glaciar. Son mas abundantes sobre los glaciares 
de valle, ya que sus flancos rooosos alimentan a la super- 


ficte del hielo, mientras que en los casquetes la dniea ali- 
mentacidn que redben es de las paredes de los nunataks. 
En la zona de acumuladon los detritos supraglaciares pue¬ 
den quedar tapados por nieve y, por otra parte, en algunas 
areas de montafia estos detritos llegan a recubrir la casi to- 
talidad de la superfide del hielo, tal como puede observarse 
en los gladares negios del Karakorum y del Himalaya (Fig. 
14.1), efeduando una labor protedora de la fusion del hie¬ 
lo. En general, la proportion de detritos aumenta hada el 
frente de la lengua en la mayon'a de los valles glaciares y 
en la zona de ablation una gran parte del material ocupo, 
con anterioridad a la fusidn, una position intragladar. El 
transporte de los detritos supraglaciares se efectua oomo en 
una dnta transportadora, pudiendo movilizarse enormes 
bloques a grandes di stand as. 

Los detritos endoglaciares pueden encontrarse dise- 
minados en la masa de hielo y su propordon con respecto 
al hielo raramente excede el 15%, o bien se presentan en 
bandas planares de hasta 5 m de potencia separadas por hie¬ 
lo limpio, pudiendo alcanzar en ellas hasta un 80% de la 
masa total (Embleton, 1979a). Estas bandas son rellenos de 
grietas, aunque en la mayon'a de los casos son detritos sub- 
gladares movilizados hacia arriba a lo largo de pianos de 
dzallamiento. Este transporte se lleva a cabo en zonas de 
flujo oompresivo del valle glaciar y otras veces la com- 
presion resulta de morrenas terminales que obstruyen el 
avance del hielo (Goldthwait, 1951; Boulton, 1970a). 

Los detritos subgladares pueden derivar del propio le- 
cho o de material que penetra a favor de grietas y tdneles. 
Estos detritos de fondo experiments abrasion y roturas, y 


FIGURA 14.1 Glaciar negro de 
Baltoro a unos 4.300 m, en el 
Karakoram (Pakistan). Foto 
4 Ldpez-Martfnez. 
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su redondez es mayor y mas elevado el porcentaje de fi- 
nos. El transporte tiene lugar por traoddn {Sharp, 1988), 
en el que las parttculas deslizan y rued an empujadas por 
el glaciar o si el lecho es deformable las paru'culas opri- 
mi ran el fondo o se incrustaran en el mismo. La forma de 
los clastos y su orientation afectan al modo de desliza- 
miento, de tal manera que los que son alaigados se orien- 
tan en la direction del flujo (Price, 1973). 

14.1.2 Mecanismos de 

sedimentation glaciar 

Los detritos existentes en la masa de hielo pueden trans- 
portarse al rnaigen glaciar, depositarse en el lecho, incor- 
poraxse al agua de fusidn glaciar o perderse en los icebergs. 
Existe un conjunto de procesos primarios ligados a la se¬ 
dimentation del material transportado por los glaciares y 
otros posteriores que modifican el sedimento depositado 
(Whiteman, 1995). Segdn Boulton (2006) cxistcn tres for¬ 
mas principales de sedimentation de till: fusion o deshie¬ 
lo supraglaciar {melt-out), subglaciar (lodgement) y por 
deformaddn. 

El deshlelo supraglaciar (Fig. 14.2) es la prindpal for¬ 
ma de ablation y caracteriza a los glaciates templados, ya 
que los gladares frfos presentan una escasa fusidn. Asf, en 
los primeros el deshielo puede alcanzar valores de 12 
m/ano, mientras que en la Antartida se limita a pocos cen- 
tfmetros al ano (Embleton, 1979a). Este deshielo supra¬ 
glaciar es muy superior al que tiene lugar en la base del 
glaciar. Como conseeuentia de la fusion los detritos se li- 
beran para dar origen al till supraglaciar, que puede oon- 
servar estructuras desarrolladas durante el transporte 
glaciar (Lawson, 1979). Los detritos se anaden gradual- 
mente a la capa de till por una continua acrecion. La pre- 
senda de esta oobertera de material supraglaciar retarda la 
fusion del hielo infrayacente. El material supraglaciar pue¬ 
de permanecer in situ o movilizarse por aguas de deshielo 


y en las lenguas glaciares la mayor parte del till supragla¬ 
ciar esta afectado por flujo y deslizamiento rotadonal 
(Dreimanis, 1988). El till empapado de agua se desplaza 
por gravedad, influyendo en su movimiento el gradiente de 
la superficie, la rugosidad y el porcentaje de agua. Se re- 
conocen flujos de varies metros por minuto y los detritos 
movilizados alcanzan distandas de decenas o induso cen- 
tenas de metros (Sudgen y John, 1976). 

En el deshielo subglaciar pueden actuar tres fuentes de 
calor el flujo geotdrmico, el calor de Motion debido al des¬ 
lizamiento del hielo y el resultante del aumento de preside 
por obstmcciones de un substrate irregular (Embleton, 
1979a). Todos estos aportes calorfficos traen consigo la Vi¬ 
sion del hielo subglaciar y la deposition de los detritos exis¬ 
tentes. La sedimentaddn (lodgement) subglaciar implies el 
deshielo bajo presion en un glaciar en movimiento y la li¬ 
beration continua de particulas produce una acredon, que da 
origen al till basal. Las irregularidades existentes en el lecho 
se rellenan de till paulatinamente, suavizando el perfil del 
fondo (Boulton, 1971) (Fig. 14.3). El till subglaciar presen- 
ta estructuras de dzallamiento que resultan de esfuerzos des- 
anollados durante el movimiento del hielo (Boulton, 1970a, 
b) (Fig. 14.4). Los sedimentos subgladares saturados en 
agua se deforman por el peso del hielo (Boulton, 1975, 
1982). Se produce un flujo subglaciar en el que el till opri- 
mido puede movilizarse hacia grietas o cavidades basales. 
Este flujo plast ico de till empapado de agua puede toner una 
pcriodicidad anual en glaciares templados. En verano, el 
agua penetra por las grietas saturando el till y fluye con pos¬ 
teriori dad. En inviemo cesa el prooeso. Este till humedo re- 
ordena su fabrica. Por otra parte, el hielo en su movimiento 
erosiona el till subglaciar, generando un conjunto de surcos 
y formas drumlinoides,que se conocen como moirenas aca- 
naladas (fluted moraines) (Sudgen y John, 1976). 

En los bordes del glaciar tiene lugar el deshielo con la 
consiguiente sedimentation de detritos supraglaciares, en- 
doglaciares y subglaciares. Esta descarga marginal da ori- 



FIGURA 14.2 Deshielo 
supraglaciar en el frente del 
Glaciar Root (Alaska). Foto 
P. Luc ha. 
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FIG UR A 14.3 Acumulatitin de 
till sub glaciar en la base de los 
^aciares Svalbard, Spitsbergen. 
Notese la cavidad existente a I 
abrigo de una roca aborregada, 
qje se rellena per till (Boulton, 
1971 p modificado en Sugden y 
Jbbn, 1976). 


Bandas de detritos 
en hieto 

Gretas 
de tension 
en hieto 



Ti 

desfizado 


Direcddn del rnovimiento del hieto 



Pianos pfincspales de fofiaddn 
<£? CJastos intercalate 

FIGURA 14.4 Esquemaque indicaestructuras de 
dzallamiento en till subgladar lesultantes de esfuerzos bajo 
Nelo en movimiento (Boulton, 1970a). 

gen a oordones morrenicos que indican posiciones margi- 
nales. El till no suele presenter fabrica. Si el glaciar avan- 
za se produce el empuje del material suelto depositado en 
d maigen frontal dando origen a morrenas de empuje. El 
dll se pliega y se fiactuia formando estructuras imbricate. 
La fabrica nesultante tiene una orientation paralela a la di¬ 
rection del movimiento del hielo (Croot* 1987; Van der 
Wateren, 1987). 

14.1.3 Caracteristicas del till 

El till es un deposito pobremente dasificado constituido 
por una gran variedad de tamanos de grano, con frag- 


mentos de dimension de bloque empastados en una ma- 
triz de grano fino, a veces arcillosa. El till no presenta es- 
tratificacion y, por lo general, esta formado por una amplia 
variedad de tipos de roca y los clastos suelen aparecer afa- 
cetados y estriados (Sugden y John, 1976). Algunos in- 
vestigadores utilizan el t^nnino de morrena como 
equivalente al de till, pero el vocablo moirena tiene una 
acepcion morfologica, mientras que la de till es sedimen- 
tologica (Price, 1973). 

Los glaciares tienen una gran capacidad de transporte 
como lo demuestran los bloques erratic os (Fig. 14.5), que 
son bloques situados en superficies rocosas o sobre mate¬ 
rial depositado por la actividad glaciar, en los que gene- 
ralmente sus litologfas son distintas a las dd material sobre 
las que se asientan. Las dimensiones de estos bloques son, 
en ocasiones, espectaculares, como el bloque erratico 
Schol len, en Alemania, de 4 km por 2 km por 120 m (Pri¬ 
ce, 1973). El bloque erratico Okotoks, cerca de Calgary 
(Canada), tiene un peso de 118.000 Tm (Sharp, 1988). Si 
se reconoce el lugar de procedencia por su litologfa po- 
demos deducir la distanda que ha recortido. Algunos de 
estos bloques erraticos indicadores se han desplazado has- 
ta 1.200 km. (Fig. 14.6) (Flint, 1971). 

La distribucion del tamario de las particulas pro- 
pore iona datos muy v ariosos sobre la formacirin del till. 
La mayorfa presentan una distribuci6n bimodal con un 
pico correspondiente a fragmentos de tamario bloque-gra- 
va y otro relativo a la matriz (Dreimanis y Vagners, 1971) 
(Fig. 14.7). Para una litologfa determinada el tamario de 
grano disminuye al aumentar la distanda al area fuente y 
un predominio de granos mincralcs sobre los fragmentos 
de roca indica un alto grado de madurez del till. Todo ello 
sehala que existen unos mecanismos de dasificacidn en 


488 Geonrmrfologia 




















FJGURA 14.5 Bloqjes 
erraticos. Markarf I jot (Island ia). 
Rato F. Gutierrez. 



FIG URA 14.6 Tiayectorias de bloques erraticos indicadores 
eh el Casquete Escandinavo. 1. Rocas del distrito de Oslo. 

2. Pdrfidos de Dala. 3. Granites rapakivi de las Islas Aland 
y pdrfidos cuarciferos. 4. Diabasa olivinica de Satakunta 
y porfido uralftico de Hameenlinna. 4a. Kamaita de Lappajarvi. 
E Granites rapakivi de Viipurl 6. Granites rapakivi del Lago 
Ladoga. 7. Sienita nefelfnioa de Umpteky Lujavr-Urt (en Flirt, 
1971). 

los glaciares que estan en relation con la rotuia de los frag¬ 
ments. Si estos son de naturaleza calcanea el till puede 
verse substantialmente modificado por la disolution de los 
carbonates {Sudgen y John, 1976). 

La fabrica del till hace referenda a la disposition de 
las partfculas que lo componen. Tambi&i se denomina gla- 
tiotectonita [Elson, 1989). Muchas veces es visible la or- 
denacidn de las partfculas, sobre todo en la orientation de 
los ejes mayores de los fragments de gran tamaho {Fig. 
14.8). El analisis de la direction y buzamiento de los clas- 
tos alaigados en el till se uliliza para determinar la direc¬ 
tion antigua del flujo del hielo {Flint, 1971; Benn, 1995). 


15 
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Tanafio de las particulas 

FIGl’RA 14.7 Distribucibn bimodal del tamaho de partfculas 
on un till (D i£ i man is y Vagners, 1971). 

Estos estudios de la fabrica del till hay que extenderlos a 
varias estaciones de un area, ya que un dnico dato puede 
condudr a interpietaciones erroneas. Ademas, estas in- 
vestigadones pueden ayudar a diferendar dos o mas tipos 
de till en una secuencia. 

14.1.4 Modetados resultantes de la 
sedimentacidn glaciar 

A pro idmadame nte un 10% de la superficie terrestre con¬ 
tinental esta cubierta por depositos ligados a la actividad 
de las masas de hielo (Price, 1973). Pueden alcanzar po- 
tencias considerables de hasta 400 tn en Spokane Valley 
(Estados Unidos) (Flint, 1971) o constituyen simplemen- 
te una delgada pelfcula de depositos que fosilizanel subs- 
trato. Las morrenas estan constituidas por till o una mezcla 
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F1GURA 14,8 Deposito de till 
ai el que se observe la 
crdenacibn de los frag men tos 
mayores. Cabecera del Rio 
Gdllego (Pirineo aiagones). 



de till y depositos fluvioglaciares. Todas estas acumula- 
ciones presentan distintos tipos de modelados, que de- 
penden de la dinamica glaciar, de su posicion respecto al 
hielo y de los procesos que los han elaborado. 

En funcion de la situacion que ocupan respecto al gla- 
ciar, se pueden clasi ficar como morrenas terminates, la¬ 
terals y centrales. Las dos primcras indican posicioncs 
de avance o retirada del glaciar y las morrenas centrales 
(Fig. 14.9) se originan en la unidn de dos glaciares de va- 
lle. Estas ultimas morrenas suelen ser superficiales y de 
poca potencia. Las morrenas laterales pueden presentarse 
adosadas a la pared rocosa del glaciar o, a veces, formar 
cordones separados de la misma (Fig 14.10). En ambos ca- 
sos, su alimentacion precede fundamentalmente de detri- 
tos generados en las paredes. En algunos casos, las 
morrenas laterales se unen con las terminates dando ori- 
gen a cordones o arcos morr^nicos, que pueden represar 
las aguas de desliielo generando lagos de obturacion. Es- 


tos cordones morrSnicos suelen erosionarse rapidamente 
por aguas fluviales y fluvioglaciares, quedando un con- 
junto de pequenos cordones en los que, con freeuencia, es 
posible diferenciar las distintas etapas de retirada del 
glaciar a partir de estos restos de arcos moir^nicos termi¬ 
nates. 

La diferenciacidn de los distintos tipos de morrenas se 
puede basar tambicn en el estado de actividad de las ma- 
sas de hielo y en los ambientes de su formacion, subgla- 
dares y maiginales (Chorley et al ., 1984) (Fig. 14.11). Las 
formas subglaciares se originan bajo un glaciar activo tem- 
plado debido al suministro de partfculas nesultantes del 
deshielo de la base del gladar. Una de las morfologfas de 
mayor extensidn son los mantas de till {till sheets), tam¬ 
bicn conocidos como morrenas de fondo (ground mo¬ 
raines). Se trata de amplias llanuras cubiertas de till, cuya 
potencia oscila entre el medio metro y decenas de metros, 
pudiendo alcanzar miles de km 2 de superfide (Kemmis, 


FIG UR A 14.9 Morrena central 
dal glaciar Baltoio superior, a 
Luos 5.000 m de altuia, en el 
Karakorum (Pakistan). Foto 
JL Lopez-Martinez. 
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FIG URA 14,10 Go id din mornenico. Glaciar de Worthington 
(Alaska). Foto P: Luc ha. 


1989). Cubren amplias areas de las llanuras de Europa y 
Norteamfrica que estuvieron ocupadas por casquetes de 
hielo. En detalle, su topografla es irregular con aflora- 
mientos de substrato rocoso, pequenas colinas y lagos y 
tambicn se reconocen formas lobadas en las morrenas 
(Fig. 20.10). Algunas secciones de till presentan interca- 


laciones de gravas y arenas, que indican ambientes alter- 
nantes glaciates y fluvioglaciares. Los espesores son va¬ 
riables y la existencia de una potencia importante se 
interpreta cotno que el glaciar ha sido estacionario, mien- 
tras que la presencia de una pelfcula delgada puede ser in- 
dicadora de una rapida retirada del hielo. En la actual idad 
estos mantas de till estan siendo destruidos por la erosion 
hfdrica y la incision fluvial permite reeonocer buenas sec¬ 
ciones de estas secuencias. Estas acumulacioncs son el re- 
sultado de las distintos avances y retrocesos de los 
casquetes de hielo pleistocenos y, por consiguiente, el es- 
tudio sedimentologico y cronologico de estos depositos 
proporciona datos muy valiosos sobre la geologfa del Cua- 
ternario de estas regiones. 

Otras formas subgladares presentan una alineacion pa- 
mlela al flujo del hielo. Las morrenas acanaladas {flu¬ 
ted moraines) son una alternancia de cordones y surcos 
rectillneos elaborados sobre till, que afloran en los mar- 
genes de glaciares en reoesidn. La longitud de las mismas 
es de decenas o centenas de metros y su altura no suele 
superar los 5 m. Se originan al abrigo de bloques deposi- 
tados en el lecho glaciar que crean una zona de bajas pre- 
siones aguas abajo (Boulton, 1976; Gordon et al., 1992). 
El perfil longitudinal de estas formas es parecido al de los 
drumlins alaxgados y son considerados por algunos auto- 
res como drumlins lineales muy estrechos (Prest, 1968). 
Uno de los problemas de interpretacidn no resueltos es el 
re lativo a la regularidad del espaciado entre los cordones 
existentes en algunas morrenas. 

Los drumlins son colinas alaigadas con su eje mayor 
paralelo a la direccidn del movimiento del hielo. Tienen 
forma de cuchara invertida o de semielipsoide mas o me- 
nos alargado. Su longitud oscila entre 10 y 3.000 m, la al- 
tuia esta comprendida entre 5 y 50 m y la anchura tiene 
dimensiones variables en funcidn de su grado de alarga- 
miento (Menzies, 1979; Chorley et al., 1984). Su perfil 
longitudinal presenta una ladera de mayor pendiente aguas 
arriba, donde alcanzan su mayor altura, y en su extremi- 



F1GLRA 14.11 Oasificacion 
de las morrenas glaciares 
(Chorley etal., 1964). 
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dad aguas abajo desarrolla un apuntamiento. Los dmmlins 
rara vez se presentan aislados y noimalmente se agrupan 
formando campos de dmmlins, por lo general en disposi¬ 
tion escalonada, dando origen a la denominada topogiaffa 
en «cesta de huevos» (Fig. 14.12). Se desarrollan fiinda- 
mentalmente en areas de antiguos casquetes de hielo, don- 
de pueden rcconoccrse regiones constituidas por miles de 
dmmlins, tal oomo se observa en el centra de Finlandia, nor- 
te de Irlanda, Estado de Nueva York y sur de Ontario (Ca¬ 
nada) (Benn y Evans, 1998) (Fig. 14.13). Normalmente 
estan constituidos por till, pero a veces se intercalan arenas 
y gravas o pueden presentar un niicleo rocoso. 

Existen numerosos trabajos relativos al origen de los 
drumlins que pueden sintetizarse en dos grupos de teorfas. 
Una que defiende la erosion por el hielo de una cubierta 
de till preexistente y otras que los interpretan oomo una 
acumulacion subglaciar de till en formas alineadas. Para la 
primera se propone la actuation de dos glaciaciones o avan- 
ces importantes de las masas de hielo, en la que la prime¬ 
ra depositay la segunda erosiona (Embleton y King, 1975). 

La existencia de umbrales rocosos o de grandes bloques 
sugiere que pueden formarse por acrecidn alrededor de los 
mismos, tal oomo se observa en algunos drumlins que pre¬ 
sentan capas concdntricas. La etapa initial de su foimacidn 
serfan las morfologias de colina o bloque y cola (crag and 
tail). La forma del drumlin esta relacionada con las varia- 
tiones de la presion basal de un glatiar en movimiento, tal 


como parecen indicar la orientation de los dastos en el till 
de los drumlins. Las partes elevadas del drumlin son zo- 
nas de baja presiOn (Fig. 14.14) y las partfculas se trans- 
portan a estas zonas de cresta desde las areas deprimidas 
de alta presion (Evenson, 1971). Esta interpretation co- 
xrobora el hecho de que en los campos de drumlins la co- 
bertera de till se adelgaza en las zonas entre los drumlins. 
Boulton (1987) explica los drumlins en funtion de las pro- 
piedades reologicas de los sedimentos subglaciares y su 
contenido en agua. Como oonsecuentia de los esfuerzos 
glaciares los materiales gruesos se deforman ddbilmente y 
los ft nos fluyen con fatilidad. Algunos nticleos pueden 
desenraizarse y llegan a presentar un alto grado de defor¬ 
mation al contrario que los nucleos estables. 

La concentration de drumlins en determinadas areas 
parece indicar que deben existir condiciones espetificas 
para su generaciOn. Hacia el margen del glaciar el hielo 
se adelgaza y, por consiguiente, la capa disminuye pu- 
dicndosc alcanzar cn el till subglaciar un estado crftico en 
el que se alcanza ladilatancia (Fig. 14.15a) (Smalley y Un¬ 
win, 1968; Smalley y Piotrowski, 1987). Esta se produce 
cuando las partfculas oonstituyentes del till sometidas a es- 
fuerzos se desplazan entre ellas, desencajandose unas res- 
pecto a otras. Este prooeso trae consigo una expansion o 
aumento de volumen y una mayor xesistencia a los es- 
fucrzos de cizalla. No todos los tills son materiales dila- 
tantes y se requiere un mfnimo de bloques para que lo 


FIG UR A 14.12 Topograffa en 
casta de huevos generada por 
hielo en movimiento desde 
deiecha a izquieida (Holmes, 
1965). 



FIGURA 14.13 Campo de 
tkumlins de Peterbomugh 
(Ontario. Canada) (Sharpe, 
1967). 
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Chenbcbn de bs clasios afartptks movSiados 
- -- Tfayestcrias de Pas paftioJas 


FIG UR A 14.14 Modelo teorico de flujo, en el que se 
serialan las trayectorias de movimiento de las part fcu las sob re 
los flanoos de an drumlin en creclmlento (Evenson, 1971). 



W 



FIG UR A 14.15 (a) Curva carga-deformac ion para un till 
cjariar. (b) Seccion transversal del rrtaigen de un glaciar en la 
(fie se indican las condiciones de esfueizos para la formacidn 
de los drumlins (Smalley y Unwin, 1968). 

sean. Este till compact resiste los esfuerzos posteriores, 
de tal forma que el rest del till fluye airededor del mis- 
mo moldeandolo. El esfuerzo C es crftico para la genera¬ 
tion de los drumlins (Fig. 14.15b). Si es mayor que A no 
se forman y el till es anastrado por el glaciar. Si el esfuerzo 
es menor que B se produce una deformacion continua del 
till, llegando a formarse final menu; las monenas termina¬ 


tes. Segun esta hipotesis los drumlins se originan aguas 
arriba de las morrenas terminates. 

No obstante, y a pesar de los numerosos mecanismos 
aducidos para laformacion de los drumlins, la genesis de 
estas formas resulta problematica. Es muy posible que se 
Irate de formas poligendticas. Por otra parte, no se cono- 
ce ningiin drumlin formandose en la actualidad. 

Otro tipo de morrenas generadas en hielo activo y en 
ambientes subglaciares son las morrenas transversales 
de valle o morrenas Rogen, que tienen este nombre por 
el lago de Suecia donde fueron descritas. Se trata de cor- 
dones morrdnicos transversales al flujo del hielo, asimd- 
tricos, con la ladera de menor pendiente situada aguas 
arriba. Su forma es arqueada y ligeramente concava hacia 
aniba del movimiento del hielo. Sus longitudes oscilan cn- 
tre 100 y 3.000 m y sus alturas entre 5 y 20 m. El till gla¬ 
ciar presenta una intensa deformacidn con estructuras 
imbricadas vergentes aguas abajo (Lundquist, 1989). Tam- 
bidn pueden presentar esquirlas de roca con esta fabrica 
(Moran, 1971). Todo ello indica un intenso flujo compre- 
sivo bajo el hielo y en estas condiciones se produce una 
opresidn hacia el margen que deforma fuertemente el till 
basal y origina los cordones transversales (Price, 1970). 
Otra posibilidad que se baraja es que la opresidn del till 
construye la morrena transversal bajo una columna de 
agua de un lago marginal (Andrews y Smithson, 1966). 

Las morrenas de descarga (Fig. 14.11) proceden de 
la acumulacion de material resultante de la fusion del hie¬ 
lo, que ha sido transportado por el glaciar en sus distintos 
ambientes. Por lo tanto, se trata de un conjunto de depo¬ 
sits que reflejan la combi nacion de muchos procesos. El 
material es supraglaciar o de origen endoglaciar, que al- 
canza la superficie a lo largo de pianos de cizalla, el cual 
desliza por la superficie del hielo o es depositado por el 
hielo en su fusion (Sugden y John, 1976). Tienen forma 
de cordon y se sitfian en las zonas marginales de los 
glaciares. Estas morrenas marginales incluyen a los de- 
pdsitos transportados oomo monenas centrales y a las mo¬ 
nenas laterales (Fig. 14.10) que se unen con las monenas 
frontales para generar amplios cordones moirenicos. En 
estas monenas no suele haber orientaddn piefeiente de los 
fragments rooosos, aunque puede reconocerse alguna fa- 
brica heredada. 

En los medios marginales los glaciates que aeaban en 
tierra fu me descaigan importantes voldmenes de material 
en sus hordes. La cantidad de partfculas depositadas de- 
pende del volumen de material solido transportado por el 
glaciar y el tamano de las acumulaciones mornSnicas tam- 
bidn es funcion del tiempo que el glaciar permanece en el 
mismo lugar. Asi. los cordones mon&iicos del Glaciar 
Franz Josef (Nueva Zelanda), situado en la llanura coste- 
ra al pie de las montanas, han alcanzado en un estado es- 
tacionario alturas de hasta 430 m. 

Las morrenas de empuje (Fig. 14.11) son el resulta- 
do de avances de los margenes frontales de las masas de 
hielo que anastran a I material de origen glaciar previa- 
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merits depositado. Este efecto de hiUldozer trae consigo la 
generacidn de pequenos cordones morr6nicQS asimdtricos 
que no suelen superar los 2 m de altura, cuyas laderas que 
dan cara al hielo son las que presentan una mayor incli- 
nacion. Los depositos estan constituidos por till gladar y 
con f rccucncia material fluvioglaciar. Como oonsecuencia 
del empuje del hielo se reeonocen pliegues y fallas inver¬ 
sus en disposicidn imbricada (Sharp, 1982; van der Wate- 
ren, 1992) (Fig. 14.16). Es Hen sabido que los gladares 
tienden a avanzar en invierno, que es cuando la ablacion 
es mfnima y estos avances anuales, en un glaciar en con- 
tinua recesion, dan lugar a pequenos cordones cuyo espa- 
dado esta en relacidn con el balance de la ablacion 
(Hewitt, 1967; Worsley, 1974); a estos cordones se les de- 
nomina morrenas anuales o De Geer (Hoppe, 1959). Por 
otra parte, los glaciares de flujo espasmodico producen en 
5U5 avances grandes monenas de empuje, con cordones 
morrdnicos de mucho mayor tamaho y una deformacion 
interna mas acusada. 

Finalmente, cuando el hielo inactivo funde se originan 
las morrenas de desintegracion (Fig. 14.11). Si todavfa 
existe hielo en estos glaciares inactivos las zonas elevadas 
estan coronadas por detritos, que protegen al hielo infra- 
yacente de la fusion y las partfculas fluyen o se deslizan 



FIGURA 14.16 Bloque diagrama simplificado de la morrena 
de empuje de Holmtrombieen (Spitsbergen) con fallas y 
pliegues tumbados. Esta forma da per sedlmenfos de grano 
fine (en negro) y tills (tri4ngulos). Escala vertical exagerada 
(Van der Wateren, 1992; en Ebiers, 1996). 

hacia las depresiones. Al desaparecer el hielo se produce 
una inversion del relieve con las acumulaciones mas an- 
tiguas en las depresiones (Boulton, 1972). El conjunto 
oonstituye una morrena hummocky, que caracteriza a un 
ferreno ondulado formado por pequenas colinas y depre¬ 
siones ceiradas. 


142 

I i%m Erosion y sedimentation fluvioglaciares 


14.2.1 Las aguas de deshielo 

Las aguas resultantes de la fusion del hielo forman parte 
del sistema glaciar y son el producto principal de la abla¬ 
cion de los glaciares (Fig. 14.17). Ya hemos indicado la 
importancia que tiene el agua de deshielo en la velocidad 
del movimiento del glaciar y en el flujo de partfculas en 
el medio subglaciar. A esto hay que anadir el importante 
papel erosivo y deposicional, sobre todo mas alia de las 
masas de hielo, que se manifiesta, entre otras cosas, por 
los rapidos cambios que experimenta la red de drenaje 
(Price, 1980) (Fig. 14.18). El deshielo se incrementa des- 
de la Ifnea de equilibrio y es maximo en las partes mas dis- 
lales del glaciar, lo que indica una superposicion del 
subsistema fluvioglaciar al glaciar en el que la intensidad 
de la accidn gcomorfologica de este ultimo pierde su pre- 
dominio a favor del trabajo fluvioglaciar en las partes fi¬ 
nales de la tnasa de hielo (Sugden y John, 1976). 

El agua de deshielo puede ser superficial o interna, 
siendo mucho mas importante la primera. El deshielo su¬ 
perficial disminuye al ser menor la altitud. Pueden cxistir 
otras agentes derivados de las aguas de lluvia estivales, de 
aguas procedentes de otros valles adyacentes y de aguas 
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subterraneas (Benn y Evans, 1998). El agua basal e inter¬ 
na deriva del calor geotdimico, que, como media, es ca- 
paz de fundir anualmente una lamina de hielo de 6 mm de 
grosor, y del deslizamiento basal y deformacion interna 
que producen calor y pueden ocasionar el deshielo de una 
capa de 10-15 mm (Walder, 1982). La cantidad de deshielo 
es maxima en ambientes marftimos templados y disminu- 
je hacia las altas latitudes y hacia el interior de los conti- 
nentes. 

El deshielo en estas areas de ablacion trae como con- 
secuencia la formacion de canales (Fig. 14.19), que ocu- 
pan posiciones muy diveisas dentro y fuera de las masas 
de hielo e incluso pueden iecoirer ambientes muy diver- 
sos (Brodzikowki y Van Loon, 1987). Segiin el regimen 
tdrmico el agua puede fluir sobre la superficie o en el in¬ 
terior del glaciar. El tamano de los canales puede variar 
desde dimensiones mctricas hasta kilomcrricas. En los ca- 
nales marginaks (Fig. 14.20) y suhmarginales el agua 
de deshielo discurre por el contacto entre la masa de hie¬ 
lo y la vertiente rocosa y pueden ocupar una posicion la¬ 
teral o frontal con respecto al glaciar. Son cortos y 
laramente exceden los 2 km de longitud. Los canales su- 
praglaciares alcanzan un gran desarrollo sobre los cas- 








FlGURA 14.17 Fusidn subglaciar en un f re rite de hielo en la 
Cordillera Darwin, Tieria del Fuego. Foto J. Lopaz-Martinez. 

quetes de liielo formando, por lo general, redes dendrfti- 
cas (Ferguson, 1973). Los canales son rectos o meandri- 
formes, con profundidades que varfan entre pocos 
centimetros yescasos metros (Fig. 14.21). Sus aguas pue- 
den perderse puntualmente en grietas, que se ensanchan 
paulatinamente convirti^ndose en pozos cilfndricos lla- 
mados moulins, que gene ran una topograffa karst ica gla- 
ciar (Stenborg, 1970). 

El sistema de canales Intraglaciares y subglaciares 
(Fig. 14.22) refleja un drenaje interno, similar al de las ro- 
cas solubles, con grandes galenas y lagos en su interior 
(Fig. 14.23). Aqul, este conjunto de conductos internos se 
originan por deshielo a trav^s de las grietas glaciates, 
mientras que en el karst se producen por disolucion. Las 
secciones de las galenas son circulates si se forman por 
flujo forzado o freatico y alargadas en la vertical si el flu- 
jo es vadoso o libre. El ensanchamiento de la red de con¬ 
ductos internos se produce fundamentalmente en verano, 
oomo oonsecuencia del aumento de temperatura y del ma¬ 
yor aporte de agua al sistema (Pohjola, 1994). Los estu- 
dios con trazadores, llevados a cabo en Storglaciaren 



FlGURA 14.18 Evolucidn del drenaje proglaciar en 
Breioameikurjdkull (Islandia) (Price, 1980). 


(Suecia) revelan que el drenaje intraglaciar es de tipotren- 
zado {braided) (Hooke et al ., 1988). A veees se reconocen 
cavidades subglaciares donde se almacena el agua a favor 
de cuencas rocosas y algunas, como en la Antartida, estu- 
diadas por mdtodos geoffsicos, alcanzan espectaculares 
dimensiones {180 X 45 km) (Robin et al., 1977). Final- 
mente, se denominan canales proglaciares (Fig. 14.24) a 
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F1CURA 14.19 Roque- 
dagrama esquematico en el que 
sb indican los distintos tipos de 
canal es en m glacier temp lade 
(Brodzikowski y Van Loon p 1991) 



Gretas su perficiafes 
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Llneas de fkjjo 
dentro 
del hielo 
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subgladares 


Substrate 


Canales 

subgladares 


Canales mtraglaciares 


Canales supraglada res 


Lage su praglaciar 


F1GURA 14.20 Canal marginal 
ymorrena lateral. Skaftafellsjokull 
flslandia). Foto F. Gutierrez. 



los resultantes del agua de fusion, que discurien fuera de 
la masa de hielo. 

La descarga en estos ambientes fluvioglaciares varfa 
enonnemente tanto en cortos como en largos periodos de 
tiempo. Las fluctuaciones diurnas se reflejan por un bajo 
caudal por la mahana y por un aumento brusco al final de 
la tarde. Las variaciones estacionales presentan mfnimos 
en invierno y maximos en verano (Menzies, 1995a). Los 
caudales en el Glaciar de Argentiere, en el macizo del 
Mont Blanc, son de 0,1 -1,5 nr/seg en invierno y de 10- 
11 m 3 /seg en verano (Boulton y Vivian, 1973). En oca- 


siones se producen descargas espectaculares en glaciares 
espasmodicos o por dxenajes siibitos de lagos subglacia- 
ibs o lagos marginales re pres ados (Benn y Evans, 1998). 
Estos grandes caudales producen importantes inundacio- 
nes y se les llama jokulhlaiip en Islandia, que se carac- 
terizan por elevadas descargas en pocas horas, seguidas de 
un descenso rapido. Uno de los ejemplos mas conocidos 
es el del lago Grimsvdtn, al oeste del Casquete de Vatna- 
jokull, que se encuentra sobre un volcan y en el que se pro¬ 
ducen, con una periodicidad de unos diez anos, drenajes 
subitos con caudales de 40.000-50.000 m 3 /seg, que inun- 
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F1GURA 14.21 Canal supraglaciar meandriforme en las 
islas Shetland del Sur ? Antartida. Foto J. Ldpez-Martinez. 


■j 

dan unos 1.000 kin" de una Llanura de gravas y arenas (san- 
dur). Su flujo normal es aproximadamente 400 nr/seg 
(Thoraninsson, 1953a; Bjdrnsson, 1992). 

En el legistro geomorfologicoson sorpxendentes las pa- 
leoinundaciones cataclismicas del Pleistocene superior, 
que tuvieron lugaren las Montanas Allay (Siberia) (Baker 
et a/., 1993), rerientemente descubiertas, y las conocidas 
desde hace tiempo del Lago Missoula, en el noroeste de Es- 
tados Unidos (Bnetz, 1923). A estas ultimas se las conoce 
tambicn oomo inundacion Spokane. En ambas, los maximos 
caudales alcanzaron varies millones de metros cubicos por 
segundo. Se producen por avances de lobulos de los cas- 
quetes de hielo que bloquean el drenaje, generandose lagos 
represados. Cuando se destiuye el represamiento, posible- 
mente por rotura basal, se libera siibitamente el agua pro- 
duciendosc gigantescas inundaciones. 

El Lago Missoula (Baker y Bunker, 1985) (Fig. 14.25), 
represado por el lobulo Puge del Casquete Cordilleran du¬ 
rante la gladacion Wiscosin, estaba situado en el noroes¬ 
te de Montana y ocupaba una superfide de 7.700 km 2 ,con 
una piofundidad maxima de 600 m y un volumen de agua 
de 2.500 km 3 . Todos estos datos se han obtenido a partir 
de investigaciones sobre la Knea de costa. La rotura del 
hielo genero un pico de descarga de 21,3 millones de 
m Vseg, unas cien veces el caudal medio del Amazonas, o 
unas veinte veces la descarga media de todos los nos del 
mundo. En los canales se alcanzaron velocidades de 70 
km/h. El estudio de los materiales depositados permite de- 
ducir 40-60 inundaciones catastroficas entre 15.300 y 
12.700 anos. La inundacion se extendio hacia el oeste en 
las llanuras de los basaltos de meseta del Rio Columbia 
en forma de canales trenzados y en la garganta de este rfo 
alcanzo 300 m de profundidad. En las llanuras barrio la 



FlGLIRA 14.22 Canal 
subglaciar del Glaciarde Biafo, 
situado a unos 3.200 m de altitud. 
Cordillera del Karakorum 
(Pakistan). Fob J. Lopez- 
Marti nez. 


CapftuEu 14 • Ceomorfdogla C lacrar 11 497 






FIG UR A 14.23 Conducto 
intraglaciar y lago dejado al 
descubierto por un hundimtento 
de la sjperficie del glaciar. 
Glaciarde Baltoro, Karakorum 
Pakistan). Foto J. L6pez- 
Martmez, 



FIG UR A 14.24 Canales 
proglaciares, lagos maiginales, 
llanura y vaJle de sandar, en el 
cjadar de Skeidararjdkull 
(Is landia). Foto F. Gutierrez. 



mayor parte de la cobertera de loess y se genero el paisa- 
je de rocas desnudas acanaladas (Channeled Scahland) 
(Bretz, 1969; Baker, 198lb). Se reconocen ripples gigan- 
tes en gravas con 100 m de longitud de onda y de basta 5 
m de altura, grandes mannitas y profundas cuencas roco- 
sas de basta 30 m de profundidad. En la gaiganta del rfo 
Columbia se han calculado caudales de 10 millones de 
m 3 /seg (Benito, 1997) y se generaron espectaculares mo- 
delados erosivos y deposicionales. 

14.2.2 Formas resultantes de fa 
erosidn fluvioglaciar 

Las aguas de los canales de deshielo son capaces de trans- 
poitar una gran carga de sedimentos y pueden producir una 
importanle labor erosiva. Las velocidades de estas aguas 


suelen ser elevadas y son fiecuentes valores de 8-15 m/seg. 
Cuandoestan sometidas a grandes presiones hidrostaticas 
pueden producir erosion por cavitacion en el leeho roco- 
so (Drewry, 1986). Estas aguas de deshielo transportan 
gran cantidad de carga en suspension y de fondo. La pri- 
mera alcanza en los glaciares de Noruega valores de 3.800 
mgrt y la carga de fondo puede ser un 25% de la carga to¬ 
tal en caudales punta de verano. Tambidn moviliza una pe- 
quena carga en disoluddn, que en el Glaciar de Argentine 
supera a la carga en suspension durante el invierno (Sug- 
deny John, 1976). 

Diversas microformas han sido atribuidas a la actividad 
de las aguas de deshielo. Se las conoce oomo formas-P 
o superficies esculpidas plasticamente. Han sido descritas 
en el apartado de modelado de erosidn glaciar, ya que exis- 
te una oontroversia en su interpretation como formas gla¬ 
ciares o fluviogladares, aunque parece que esta tiltima 
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FIGURA 14.25 Regiones del 
noroeste de Estados Unidos 
afectadas por inundaciones 
catastroficas a finales de la 
glariacidn Wisconsin (Baker y 
Bunker,, 1985). 


hiptiesis es la mas aceptada (Allen, 1971). Se puede con- 
si dcrar el origen de las formas-P utilizando una sene de en¬ 
terics. (1) Si las formas-P se encuentran sobre el lecho 
glaciar, en una disposition improbable para el curso del 
agua de fusion subglaciar, pueden tener un origen fluvial. 
(2) Si el lecho glaciar es masivo y las formas-P indican el 
flujo del hielo, entonces las ha generado la erosion del hie- 
lo (Rea el at., 2000). Tambidn son caractertsticas las mar- 
mitas gigantes desarrolladas en el lecho de estos canales 
de deshielo, que pueden alcanzar profundidades de hasta 
20 m y anchuras de 15 m. Generalniente son mas pro- 
fundas que anchas y presentan acanaladuias en espiral 
producidas por cantos en movimento turbillonar (Kor el 
at., 1991). 

Los rasgos geomorfoldgicos mas fehacientes de la ero¬ 
sion fluvioglaciar son los canales que se encajan bien $o- 
bre el substrato rocoso o sobre material suelto procedente 
de la actividad de los glaciares. Los canales marginales, 
laterales o frontales, pueden intidir en el hielo o encajar- 
se en el substrato, que por lo general suele ser till glaciar. 
Suelen ser oortos y raramente exceden los 2 km. Se inter- 
pretan como de posible origen marginal aquellos canales 
que son subparalelos a las curvas de nivel, aunque esto es 
problematico ya que puede tratarse de canales subglacia- 
res que discurren cerca del margen del glaciar (Price, 
1973). Los canales subglaciares pueden encajarse hasta 
100 m, alcanzar 1 -2 km de anchura y 75 km de longitud 
(Selby, 1985). Suelen ser de paredes abruptas y sus fondos 
son aplanados con irregularidades. Generalmente acaban 
bruscamente y se supone que su final corresponde con la 
salida del hielo, donde se genera un abanico aiuvial. Se in- 
teipretan como subglaciares cuando tienen posiciones ano- 


malas dentro del sistema de dnenaje. Cuando el margen del 
hielo tiene pendientes adecuadas para la evacuation de las 
aguas de deshielo, los canales se alejan del borde glaciar. 
Estos canales proglaciares vierten sus aguas a colcctorcs 
de mayor orden o a lagos (Fig. 14.26) y mares (Fig. 14.27), 
efectuando en su recorrido una considerable labor erosiva. 
Los canales de desbordamiento, que drenan el exceso de 
las aguas lacustres, se distinguen por estar en relation con 
depositos glaciolacustres de playa o delta. 

14.2.3 Modelados derivados de la 
sedimentacidn fluvioglaciar 

Ya hemos senalado que una de las caracterfsticas del me¬ 
dio fluvioglaciar son las grandes fluctuaciones de la des- 
carga y, por consiguiente, de su capacidad de transporte. 
Estas modiftcaciones se reflejan en cambios bruscos en el 
tamaho de las partfculas y en variationes rapidas de las es- 
d uc turns sedimentarias, tanto lateral como verticalmente. 
Ademas, estas fluctuaciones traen oonsigo que muchos de 
los modelados fluvioglaciares tengan un caracter discon- 
tinuo. Esto se enfatiza por la continua erosidn a la que es- 
tan sometidas estas formas en areas de glaciares en 
retroceso (Menzies, 1995b, 2002). Por olra parte, los ma¬ 
te riales fluvioglaciares suelen estar mezclados en ocasio- 
nes con depositos de till glaciar y con frecuencia, los 
sedimentos fluvioglaciares se generan a partir del retra- 
bajamientode till glaciar (Flint, 1971). Todoello nos ha- 
bla de un medio con constantes y profundos cambios, 
donde la erosion y sedimentation modifican sustantial- 
mente la morfologfa de estas areas. 
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FIG UR A 14.26 Lago 
proglatiar. Jbkulsarlon (Islandia). 
Foto F. Gutierrez. 



FIGURA 14.27 Canales 
progladares en la l&la de 
Marambio qua vierten sus aguas 
al Mar de Weddell. Al fordo se 
observan algunos icebergs. 
Antartica. Foto A. Marti n-Seirano. 



Los mecanismos de transporte y sedimentacion son 
practicamente idem icos a los existentes en otros medios flu- 
viales, lacustres y tnarinos. En los canales fluvioglaeiaies 
son ftecuentes los ripples,dunas y estratificacion cruzada en 
depdsitos de tamano arena. Estas alternan con gravas ge- 
neradas cuando el poder de la oomente es mayor. La clasi- 
ficacion de los depdsitos se produce sobre todo por las 
variaciones estadonales y anuses y en menor grado por las 
diumas. Las partfculas de tamano limo y ardlla se trans- 
portan a mayores distancias, depositandose generalmente en 
ambientes glaciolacustres y glaciomarinos (Price, 1973). 

La sedimentacidn lacustre se realiza en lagos subgla- 
dares, marginales y proglaciares. En ella pueden recono- 
cerse las capas de fondo, que representan la sedimentacion 
distal de partfculas finas, y las capas frontales y de techo, 
que senalan aportes de material proximal mas grueso. 

Los depositos de canales fluvioglaeiaies suelen ser mas 


xedondeados que los clastos de till, pero esta diferencia- 
cidn no constituye un criterio concluyente, ya que algu¬ 
nos depdsitos fluvioglaeiaies han podido sufrir un 
pequeno transporte. Por otra parte, la distribucion de ta¬ 
mano de las partfculas es muy difeiente de la que presen- 
tan los tills. No es bimodal, ya que las partfculas de limo 
y arc ilia han sido exportadas, a diferencia de los tills. 

Los sedimentos fluvioglaciares piesentan, con cierta 
ftecuenda, deformaciones de su fabrica primitiva, que se 
denominan glaciotec tonicas. Estas estmctuias secundarias 
estan en relacidn con colapsos y subsidences debidos a 
la fusion de hielo entenado bajo los depositos (Fig. 14.28), 
que dan lugar a estratificaciones vertfcalizadas, pliegues 
y fallas. Tambidn se reconooen estmctuias diapfricas, in- 
yecciones en dique, convoluciones, etc., en relacion con 
sedimentos finos saturados afectados por sobrecaiga (van 
der Wateren, 1995). 
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FIGL RA 14.28 Estructuras 
glaciotectonicas en depositos 
fluvioglaciares. Isaba (Pirineo 
Navarro). 


Los depositos fluvioglaciares pueden diferenciarse 
(Price, 1973) en funcion del medio de sedimentacion, dis- 
tingutendose los depositos debidos a canales de agua de 
deshielo y aquetlos originados en aguas confinadas, tales 
oomo lagos y mares. Tambidn se puede establecer una sub¬ 
division en funcion de su situacidn respecto a la masa de 
hielo (Tabla 14.1). Los depositos proglaciares se sedi- 
mentan a derta distancia del maigen del hielo, generando 
morfologtas suavizadas y las estructuras sedimentarias no 
estan deformadas. Aquellos que se depositan en contacto 
con el hielo presentan sus estructuras distorsionadas y sus 
formas son producidas por la masa de hielo o por asenta- 


mientos posteriores en relacidn con la fusion de hielo en- 
teirado. Se clasifican ademas por el tipo de sedimento do- 
minante y por la forma de la acumulacion. 

Los eskers {osar en Escandinavia) son cordones for- 
mados por depositos estratificados de gravas y arenas 
redondeadas con algunos bloques. Su direccion es funda- 
mentalmente paralela al rumbo regional del movimiento 
del hielo. Son sinuosos o rectos, con crestas afiladas o 
aplanadas, a veces discontinuos, con longitudes desde 
unos pocos metros a 400 km con hiatos (Aylswoth y Shifts, 
1989; Punkari, 1997) (Fig. 14.29). Su altura puede alcan- 
zar los 200 m y su anchura 3 km. Estas dos tiltimas di- 


TABLA 14.1 Clasificacion de los depositos y formas fluvioglaciares (Price, 1973). 


SEDIMENTO 

DOM IN ANTE 

MEDIO 

FOflMA GENERAL 

HELACION CON EL HIELO 

TERMINO GENETICO 

Arena y grava 

Fluvial 

DEPOSITOS EN 

Cord6n 

CONTACTO CON EL HIELO 

Marginal, subgladar, 
endogladar, supragladar 

Esfcer 

Arena y grava 

Fluvial 

Colina 

Marginal, subglactar, 
endoglaciar, supragladar 

Kame, Complejo de kames = 
Kame y kettle 

Arena y grava 

Fluvial 

Derrame con 
depresiones 

Marginal 

Kettled sandur 

Arena y grava 

Fluvial 

DEPOSITOS 

Derrame 

PROGLACIARES 

Proglaciar 

Sandur 

limo y a ret Ha 

Laeustre 

Derrame 

Prog lac ta r/ma rginal 

Uanura de origen lacustre 

Arena y grava 

Lacustre 

Terraza r cordon 

Prog lac ia r/ma rg inal 

Play a 

ArciEIa, arena y grava 

Lacustre 

Terra za 

Prog lac la r/ma rg ina 1 

Delta 

limo y a re ilia 

Marino 

Derrame 

Prog lac ia r/ma rg ina 1 

Lodoa de fondo &m&rgidos 

Arena y grava 

Marino 

Terraza, corddn 

Prog lac ia r/ma rg ina 1 

Play a levantada 

Ardfla, arena y grava 

Marino 

Terra za 

Prog 1 ac ia r/ma rg ina 1 

Delta levantado 
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FIG UR A 14,29 Eskens y 
rasgos manginaJes al hielo en el 
Sector central del casquete de 
Helo de Escandinavia. Los 
eskers forman sistemas bien 
organizados y son poco 
frecuentes en areas de iocas 
sedimentarias, en las que el 
agua subglaciar drena a traves 
de las capas petmeables 
Punka ii p 1997). 



mensiones son funcidn de la longitud total, de tal modo 
que ios eskers mas largos suelen ser mas anchos y mas al¬ 
tos. Pueden presentarse como cordones dnicos o forman- 
do una red interconectada con eskers confluentes y 
difluentes que se unen al cordon principal. Las laderas de 
los eskers pueden tener angulos de unos 30°, prdximos al 
angulo de reposo de los depdsitos, aunque cuando se de- 
gradan la inclinacion es de 5 a 10° (Embleton y King, 
1975a). Los depositos buzan hacia los bordes del esker y 
pueden presentarse distorsiones en los mismos por fusidn 
de hielo infrayacente. 

Los eskers se originan en canales subglaciares (Fig. 
14.30), endogladares, supraglaciares y marginales. Se 
forman fundamentalmente despuris del importante pico de 
descaiga de final de verano, cuando la velocidad del agua 
de los canales disminuye, pudiendo destruirse total o par- 
dalmente con nuevos picos de descaiga (Sugden y John, 
1976; Menzies y Shilts, 1996; Boulton et al., 2007). Los 
depositos de fondo de los canales subglaciares pueden 
acumularse entre las paredes de hielo y la forma de la sec- 
don transversal de los trine les juega un papel importan- 
fc en la morfologfa final del esker (Price, 1973). Esta 
hipotesis de los canales subglaciares dificilmente expli¬ 
ca la existenda de tfineles de dentos de kilometres de lon¬ 
gitud. El origen a partir de canales endoglaciares puede 
Iratarse conjuntamente con el de los supraglaciares. Los 
trabajos nealizados en areas de rapido retroceso del hielo 
del glaciar Casement (suieste de Alaska) y del Casquete 




FIGL'RA 14.30 Modelados fluvioglaciares desarrollados en 
oontacto con el hielo. (a) Etapa de deshielo. (b) Despues de la 
retirada del glaciar (Summerfield. 1991; basado en Flint, 1971). 
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FICURA 14.31 Perfiles 
de eskers en el Glaciar 
Casement (Alaska) 

(a) y en Breidamerkurjokull 
(Islands) (b) (Price, 1966 
y I960). 


de Breidamerkurjokull (Islandia), a partir de fotograftas 
a^reas obtenidas en distintos anos y trabajadas fotogra- 
m6tricamente, ponen de manifiesto que tan to los perfiles 
de la base, como de las creslas de los eskers han dismi- 
nuido oonsiderablemente de altura (Price, 1966, 1969) 
(Fig. 14.31). Este rebajamiento se debe a la presencia de 
hielo enteirado y fusion del mismo en el periodo entre la 
oomparacion de fotograffas. Todo ello indica un origen 
endoglaciar o supraglaciar. 

Los kames son pequenas colinas constituidas por de- 
positos de arenas y gravas estratificadas. Su tamaiio varfa 
desde unos pocos melros a colinas conicas de hasta 50 m 
de altura y de 400 m de base. Se generan por sedimenta- 
cidn en cubetas de hielo y en cavidades supraglaciares y 
endogladares (Johnson yMenzies, 1996) (Fig. 14.32). El 
t£rmino de kame tambien se utiliza para describir formas 
elaboradas en una posicion particular dentro del glaciar o 
a lo largo del mismo. Cuando un canal desemboca en un 
lago situado en la masa de hielo se forman dep6sitos en 
sus margenes, que con el deshielo dan lugar a un delta de 
kame (Fig. 14.30). Por acumulacion de depositos de 
canales que discurren entre la pared del valle y el borde 
lateral del hielo se originan las lerrazas de kame (Fig. 
14.33). En 6stas, el lado del deposito cerca del hielo pre- 



FIG L'RA 14.32 Origen de I os kames. (a) grieta abierta 
hasta La interfase hielo-roca y desarrollo de una cubeta en la 
que se acumulan los sedimentos. (to) las cavidades 
Supraglaciares y endoglacianes producen formas si mi la res a la 
anterior (Price K 1973). 
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FIGURA 14.33 Teiraza de 
tame afectada per 
acarcavamiento. Rio Talari, Jura. 
Fob J. L. Pefia. 



senta un borde escarpado por la fusion del mismo. El 
coni pie jo de kames se produce por acumuLacidn de se- 
di mentos en depresiones supraglaciarcs (topografla kars- 
tica gladar) y posterior asentamiento por fusion del hielo. 
Los kames se modifican por subsidencia si tienen hielo in- 
frayacente y se pueden generar depresiones subcirculares 
denominadas kettle holes. Cuando se tiene un conjunto 
de pequenas colinas asociadas a depresiones, se utiliza el 
firmino de topografla de kame y kettle, que es equiva- 
lente al complejo de kame (Gray, 1991). 

La descarga de grandes voWmenes de agua desde los 
margenes de las masas de hielo da lugar al transporte y 
sedimentation de particulas lejos de los lfmites del hielo 
en diferentes medios, generando depositos proglaciares 
(Tabla 14.1). En estas zonas la sedimentacidn fluviogla- 
dar es dominante, como conseeuencia del descenso de 
la capacidad de transporte de las aguas de deshielo. La 
descarga va asociada a una red de canales trenzados de 
gran movilidad lateral que depositan gravas y arenas, 
constituyendo extensas llanuras deposicionales llamadas 
out wash o sandur (en plural, sandar) (Maizcls, 1995) 
(Fig. 14.24). Son analogos a los abanicos aluviales, pero 
con un gran influjo de las fuertes variaciones estaciona- 
les. El tamano de las particulas en los sandar disminuye 
desde las areas proximas al gladar hasta las zonas dis- 
tales (Boothroyd y Nummedal, 1978) (Fig. 14.34). Los 
perfiles longitudinales son cdncavos, mientras que los 
transversales son, por lo general, convexos. Los valles de 
sandar se forman cuando estan confinados por artesas 
glaciares (Fig. 14.35), mientras que los que se desarro- 
llan en los margenes de los casquetes de hielo se de- 
nominan llanuras de sandar (Fig. 14.24). La zona 
proximal de un sandar tiene pocos canales de deshielo y 
se caracteriza por una superficie de gravas con numero- 
sas depresiones cerradas, resultantes de la fusidn de hie¬ 
lo enterrado, que se la conoce por los tdrminos ke tiled 


sandar o pitted outwash (Price, 1969) (Fig. 14.36). Le¬ 
jos de las masas de hielo aumenta el ntimero de canales 
trenzados, que son poco profundos (1 -2 m), muy cam- 


3neiclarSrsaficlur 



Oavas gruesas mm Til 
r~~i Gravas finas Hielo gladar 

i—i Arenas nm Substrato rocoso 


FIG URA 14.34 Distribucion del tamano de grano en 
algunos sandar El Skeidararsandarest^ en Islandia y los 
sistemas Scott y Wlalaspina en Alaska (Boothroyd y 
Nummedal, 197G). 
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biantes y que suelen inundarse durante descargas im- 
portantes. Finalraente, la zona distal se caracteriza por la 
presencia de lagos proglaciares. Durante las fases de re- 
tirada del glaciar las zonas proximales de los sandar se 
erosionan y se desarrollan nuevos sandar a partir de los 
anteriores. 

La presencia de lagos es muy frecuente en los me¬ 
dics fluvioglaciares, sobre todo en posiciones margina- 
les y proglaciares. La descarga de materiales en los 
mismos da origen a play as y deltas glaclolacustres. Si 
el lago se drena con posterioridad, los deposits de fon- 
do constituyen llanuras de origen lacustre. Estos de¬ 
posits son de caracter n'tmico y reflejan variaciones 
estacionales. Se Les dcnomina varvas y se han utiliza- 
do en cronologfa absoluta con resultados muy diversos. 
Chda varva consta de un par formado por arena que se 
sedimenta en verano y limo que se deposita el resto del 
ano. Se ha criticado el valor del in^todo, ya que puede 
formarse mas de un par en un solo ano y en otros no de- 
positarse ninguno por variaciones en la descarga o des- 
viaciones de los canales que alimentan al lago (Smith et 
al, 1982). 

Debido a que los valles tributarios quedan represados 
con ftecuencia por el valle glaciar principal (Fig. 14.37), 
los depositor de morrena se inteidigitan con deposits 
maxginales fluviales y lacustres (Bordonau, 1992, 1993) 
(Fig. 14.38). 

En glaciares prdximos al mar, la descarga de aguas de 
deshielo en estuarios, fiordos y bahias produce la acumu- 
lacion de gran cantidad de sediments glaciares y fluvio¬ 
glaciares (Fig. 14.39). Si estos sediments emergen come 
resultado del levantamiento glacioisostatico, que tiene lu- 
gar con posterioridad a una glaciacidn, dan lugar a playas 
y deltas levantados y lodos de fondo emergidos glacio- 
marinos de morfologfo similar a los glaciolacustres. El re- 
conocimiento de estos deposits como marinos se realiza 
por su contenido faurastico. 


1950 



lOOm 


FIG LIRA 14.36 Esq Lie ma que iudica las formas resultantes 
de la sedimentation de canales supiaglaciaies e intiaglaciaies. 
La secuencia ha sido obtenida a partir de fotografi'as aeneas en 
Bieidameikuijokull (Islandia) (Price, 1969). 
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F1GURA 14.37 Mbnena lateral 
y depresiones cerradas de 
obturacidn en el vaJle del no 
Miera (Cantabria). 



FIG URA 14.38 Seccidn 
transversal del complejo montenico 
transversal de Cerier, valle del rio 
Eseia, Pirineos centrales 
meridionales, Espaha. (3) Morrena 
lateral. (1 y 2) Depositos m£s 
anti g lbs. (4) Depositos lacustres 
con inteidigitaciones, que se 
forman como resultado del 
lepiesamiento glaciarde un valle 
tributario. Unavance posterior en el 
valle tributario deposits condones 
montenioos terminates m3$ 
jbvenes. (5) Todos los depositos 
stan relacionados con la ultima 
^adaoidn (Bordonau, 1993). 



FIG LIRA 14.39 Fusidn y 
descarga de sedimentos en un 
frente glaciar en las Is las 
Shetland del Sur p Antirtida. Foto 
JL Ldpez-MartInez 
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I 11J Geomorfologfa aplicada a las regiones glaciares 


14.3.1 Introduction 

Los problemas de caracter practice existentes en las areas 
glaciares se derivan, por an lado, de la actividad de las ma- 
sas de hielo actuates y, por otro, de las caracteristicas de 
los materiales sedimentados por los glaciares y sus aguas 
de fusion en dpocas pretdatas. La deglaciacidn ha llegado 
a ser un problema importante para los poblamientos hu- 
manos y tambicn para el desaxrollo sostenible en zonas de 
alta montafia, especialmente en las areas semiaridas, las 
vertientes orientales de los Andes y las Cordilleras de Asia 
Central. En estas zonas los glaciares son autditicos reser- 
vorios, ya que el agua de fusion pennite el suministro de 
agua y los riegos. Como el retroceso de los glaciares ha 
sido importante, la disponibilidad hfdrica se ha reducido 
considerablemente (Etzelmtiller y Hagen, 2004). 

Algunos de los procesos funcionales que se desairollan 
en las acumulaciones de hielo traen oonsigo diferentes ries- 
gos geomorficos (Carton, 2005) de distinta magnitud, que 
se analizaran con posterioridad. En contraposicidn, estas 
areas producen numerosos benefidos para el hombre. Los 
derivados del turismo, como la observation del paisaje, la 
practica del esquf, el montahismo y otros deportes, han ex- 
perimentado un auge considerable en las ultimas ddcadas. 
El deshielo estival en las zonas montanosas conduce al 
aprovechamiento de excelentes saltos de agua para la ob- 
tendon de enetgfa hidroeldctrica. Ademas, este agua de fu¬ 
sion gladar es una fuente importante para la puesta en 
legadi'o de extensas zonas aridas del globo tenaqueo, como 
el Desierto del Thar en el noroeste de la India, regado por 
los grandes Canales de Indira Gandhi y Bhakra y su red 
subsidiaria, desierto litoral de Peru-Chile y areas de Men¬ 
doza y San Juan al pie de la Precordillera de los Andes ar- 
gentinos. Todas las aguas de estos sistemas de irrigation 
resultan, en gran parte, de la fusion de las nieves y hielos 
de las cordilleras adyacentes. 

Otros de los recursos importantes se derivan del apro¬ 
vechamiento del agua subterranea contenida en los depo¬ 
sits cuaternarios de origen glaciar. Asf, en America del 
Norte, una gran parte del agua de uso dom^stioo e indus¬ 
trial se extrae de materiales fluvioglaciares (Thornbury, 
1954). Uno de los rasgos mas significativos de estas se- 
cuencias giacigcnicas es la gran variabilidad de tamano de 
grano, espesor y geometrfa y, por consiguiente, los dife¬ 
rentes niveles presentan valores de transmisividad, perme- 
abilidad y almacenamiento muy dispares (Derbyshire y 
Lowe, 1986). El till es un acuffero pobre por la arcilla que 
oontiene, mientras que los depdsitos de gravas y arenas 
oonstituyen excelentes reservorios de aguas subterraneas 


(Lloyd, 1983) (Fig. 14.40). Las oonstantes variaciones la- 
terales existentes en estos registros traen consigo la pre- 
senda de barreras para el flujo del agua, que dificultan 
enormemente el conodmiento de las caracteristicas del 
acuffero. En ocasiones, la presencia de valles preglaciares 
fosilizados por este ti po de depositos pueden constituir are¬ 
as de gran almacenamiento de agua, por lo que se hace ne- 
cesario tener un conodmiento lo mas preciso posible de la 
historia geomorfologica de la region. 

14.3.2 Riesgos producidos 

por la actividad de las masas 
de hielo 

Tufnell (1984) considerd, ademas de los icebergs, ties ti- 
pos princi pales de riesgos glaciares, tales como las ava¬ 
lanches de hielo, lagos de represamiento glaciar y los 



F1GURA 14.40 Mapa de contomos estructurales del tec ho 
de la Arenisca Sherwood, con isopacas de las aienas 
fljvioglaciares s jprayacentes en la zona de Fylde de 
Lancashire (Lloyd, 1983). 
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FIGURA 14.41 Icebergs entre 
Terranova e Islandia. Fata 
F. Pueyo. 



riesgos derivados de la expansion y retroceso de los gla¬ 
ciates en zonas de mqntana que afectan a poblaciones hu- 
raanas, caneteras, pueblos, plantas hidroel&tricas, canales 
de riego y catnpos de cultivo (Derbyshire et al, 2001). 

14 . 3 . 2.1 Icebergs 

Resultan de la rotura de masas de hielo, fundamentalmente 
casquetes de hielo, al llegar a mares u oc^anos (Fig. 
14.41). Constituyen un riesgo para la navegacidn y tam- 
bien para las plataformas de perforacion petrolffera. Esta 
ultima circunstancia ha impulsado los estudios de predic- 
don del movimiento de los icebergs frente a la costa orien¬ 
tal de Canada (Marko et al, 1988) (Fig. 14.42). Pueden 
viajar miles de kilometres antes de desintegrarse. Su mo¬ 
vimiento esta impulsado por el sisiema de coirienles su- 
perficiales oceanicas, pero puede estar afectado por 
corrientes mas profundas o por el viento. 

Frente a la costa oriental de America del Norte los ice¬ 
bergs proceden del Casquete de Groenlandia y se despla- 
zan por la Corriente del Labrador. Unos cien icebergs o 
mas cruzan al mes, durante el periodo marzo-agosto, las 
li'neas latitudinales con derivas del orden de 14 km/d/a, 
pero por debajo de 50° N son mas raros. En la Antartida 
los icebergs viajan paralelos al continente en direccidn 
oeste hasta que encuentran corrientes procedentes del este 
que les alejan de la costa (Hambrey y Alean, 1992). 

14 . 3 . 2.2 Avalanches de hielo 

Q estudio de las mismas es muy importante puesto que 
afectan a pueblos, rutas de transporte, estaciones de esquf 
e instalaciones para la produccion de energla hidroelfctri- 
ca. Se producen en zonas de montana y son mucho mas ra- 
ras que las avalanchas de nieve, aunque en ocasiones son 
frecuentes y constituyen una atraocion turistica, como la 
cara escarpada del Balmhorngletscher en Suiza (Hambrey 
y Alean, 1992). Las investigaciones llevadas a cabo sobre 



70 " 60 ” 50 ° 40 " 


FIGURA 14.42 Sistema de ciFCLilacion de los icebergs 
frente a la costa oriental de Norteam£rica (El-Sabb y Marty, 
1988). 

fotograffas adreas pemiiten oonocer sus reoorridos maxi- 
mos, datos muy valiosos de cara a ponderar el riesgo. Pere 
el avance de las avalanchas de hielo depende de la rugosi- 
dad del terreno y de la dpoca de su desencadenamiento 
(McClung y Schaerer, 1993). Asf, en invierno la veloddad 
es mayor debido a que la avalancha se desplaza sobre una 
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cobertera de nieve que facilita el desplazamiento; por el 
contrario, en verano aumenta la friccion y el movimiento 
es mas lento. Las avalanchas de hielo se denuncian por una 
rotura, que crea nuevas grietas, y desprendimiento de blo- 
ques de hielo que tienen lugar unas semanas antes del des- 
encadenamiento. A veees, las avalanchas de hielo se elevan 
cientos de metros en la ladera opuesta del valle. 

La avalancha de hielo mas antigua conocida tuvo lugar 
en el Canton de Valais (Suiza), el 31 de agosto de 1597, en 
la que una masa de hielo se desprendio del Balmengletscher 
y cayo en el pueblo de Eggen al que sepulto con sus 81 ha - 
bitantes (Tabla 14.2). Tambidn en este tnismo Canton, en 
Mattmam-valle de Saas.se desprendio una masa de hielo,el 
30 de agosto de 1965, durante la construction de una presa 
con fines hidioclcctricos. La avalancha de hielo procedfa de 
la lengua del Allalingletscher y movilizo un mil Ion de me¬ 
tros ciibicos, que sepultaron la zona de construccion y pro- 
dujeron la muerte de 88 trabajadores (Hambrey y Alean, 
1992; McClung y Schaerer, 1993). Esta importante catas- 
trofe sirvid de catalizador a las investigaciones sobre las ava¬ 
lanchas de hielo, en especial en lo relativoa los mecanismos 
generadores. A partir de entonces, se efectdan calculos de re- 
si stencia de presas ftente al tien de olas generadas en el vaso 
como consecuencia de la actuacion de las avalanchas. Tam- 
bidn es muy conocida la avalancha de hielo que se desenca- 
deno el 14 de agosto de 1949 en el glaciar del Tour, Alpes 
franceses, en la que se desprendio la parte inferior del gla¬ 
ciar, de gran pendiente, movilizando unos ties millones de 
metros cfibicos, produciendo la muerte de seis excursionis- 
tas. Las causas se interpretan porel debilitamiento de la len¬ 
gua glaciar, debido a la altemancia, en los dfas anteriores, de 
fiiertes calores diumos y noches frfas, que produjeron im- 
portantes fusiones y recongelaciones (Vivian, 1979). 

14 . 3 . 2.3 Lagos de represamiento glaciar 

Estos lagos marginales pueden originarse en la union de dos 
glaciares de valle o cuando en un valle sin hielo penetra una 
lengua glaciar cubridndola transversalmente. Como conse¬ 


cuencia del represamiento glaciar se van rellenando paula- 
tinamente, sobre todo durante el verano. Puede ocurrir que 
el lago se rellene por oompleto y vierta sus excedentes de 
agua por canales de desbordamiento supraglaciares o mar¬ 
ginales. Otra posibilidad surge del escape rapido del agua 
o de la rotura stibita de la presa del hielo, que producen sa- 
lidas bruscas del ag ua del reservorio, las cuales pueden dar 
lugar a inundaciones, con frecuencia catastrdficas, aguas 
abajo del valle. Estos rellenos y salidas de agua pueden te- 
neruna ciclicidad anual, pero las roturas son impredecibles 
(Benny Evans, 1998). 

Los lagos represados suelen ser mas frecuentes en las 
regiones polares y subpolares y drenan por canales de 
desbordamiento, mientras que en las presas de hielo de 
glaciares templados es mas facil la evacuation de las 
aguas por roturas rapidas de la masa glaciar (Fig. 14.43). 
Estos lagos de las latitudes templadas son mas pequenos 
que los existentes en las regiones polares, pero su pro- 
ximidad a areas de actividad humana hace que el riesgo 
sea muy elevado y los danos cuantiosos cuando se pro¬ 
duce la rotura (Hambrey y Alean, 1992). 

Estos lagos represados porel hielo suelen drenar perio- 
dicamente, lo que pareoe indicar que la profiindidad del agua 
y su consiguiente presion hidrostatica pueden ser el factor 
principal que controla el drenaje del lago. Se han propuesto 
divexsos mecanismos de rotura de presas de hielo. Cuando 
la presion hidrostatica del agua del lago es superior a la pre- 
sion del hielo de la presa se produce la ruptura basal del cuer- 
po de hielo y el lago drena subglaciarmente. Otro factoresta 
ligado al incremento de las grietas como consecuencia del 
flujo del hielo y de la elevada presion hidrostatica. Por otra 
parte, el drenaje existente en la masa de hielo a traves de pe- 
quehos canales produce el ensanchamiento de los mismos 
con el consiguiente debilitamiento de la presa. A estos fac¬ 
tors hay que anadir las sacudidas sfsmicas que incremen- 
tan la inestabilidad del sistema (Costa, 1988b). 

La consecuencia de estos escapes subitos de las aguas 
lacustres son las enormes inundaciones, denominadas en 
Islandia jokulhlaups, que dan lugar a movilizaciones gi- 


TABLA 14,2 Algunos desastres retacionados con tos glaciares en Suiza 
(excluyendo los que afectan a montaheros) (Hambrey y Alean, 1992). 


Afio 

Locafizacidn 

Tipo 

Muertos 

1595 

Glaciar de Gietro 

Rotura sdbita de un lago represado 

160 

1597 

Balmengletscher 

Avalancha de hielo 

81 

1636 

Weiss horn 

Avalancha de nieve y hielo 

37 

1782 

Altels 

Avalancha de hielo 

4 

1818 

Glaciar de Gietro 

Rotura sfthita de un lago represado 

40 

1819 

Weiss horn 

Avalancha de nieve y hielo 

2 

1895 

Altels 

Avalancha de hielo 

6 

1965 

Alla Eingletscher 

Avalancha de hielo 

88 


Caprtub 14 • Gen mo rfo Inga C lacrar 11 509 

















FIG URA 14.43 Lego 
represado por el Glaciar Perito 
Moreno (Argentina), donde se 
prodLioen periodicos 
desprendimientos y 
desbordamientos. Foto J. Ldpez- 
Martfnez. 



gantescas de sedimentos que construyen los sandar o Ua- 
nuras de gravas y arena (Maizels, 1997). Esta actividad 
con frccucncia suele ser catastrdfica. En estas inundacio- 
nes se reconocen dqs tipos de hidrografas (Costa, 1988). 
Una presents una curva de ascenso muy brusca con un 
pico neto, que es casi imposible de medir adecuadamen- 
le, seguido de un limbo descendente abrupto; ei intervalo 
de tiempo entre el comienzo del ascenso y el final del des- 
censo suele ser de tninutos a horas. Estas hidrdgrafas co- 
iresponden a roturas sdbitas de presas de hielo. En el otro 
tipo de hidrografa (Fig. 14.44) la curva ascendente es gra¬ 
dual, con pico neto y descenso muy brusco que cories- 
ponde al agotamiento del reservorio; el intervalo de tiempo 
entre el comienzo y el final de la descarga es de horas a 



FIG URA 14.44 Jdkulhlaup de julio de 1967 en Ekalugad 
Fjord, Is la de Baffin, generado por desbordamiento de una 
presa de hielo (Church, 1968). 


dias. Estos rasgos de la hidrografa se deben a inundacio- 
nes producidas por ensanchamiento de ttfneles intragla- 
ciares o desbordamientos de lagos (Church, 1988). 

Los ejemplos mas dasicos y mejor estudiados oorres- 
ponden a Islandia, aunque en este pals la actividad volca- 
nica se superpone a la de los glaciates. Los casos mas 
espectaculares van ligados a la conjuncion de ambos am- 
bientes y seran analizados con posterioridad. No obstante, 
conviene senalar que durante la recesion reciente de los gla¬ 
ciates, despufe de la Pequena Edad del Hielo (Grove, 1988), 
los jokulhlaups han sido mas fiecuentes pero de menor cau¬ 
dal, debido al adelgazamiento de las barreras de hielo. 

En los Aipes se conocen numerosos casos de roturas 
de presas glaciates. Desde el ano 1600 en el valle del Otz, 
Aipes del Tirol austriaoo, se registran inundaciones (Fig. 
14.45). El glaciartributario Vernagt penetra en el no y ge¬ 
nera un lago de represamiento, que se ha roto numerosas 
veces (Grove, 1988; Gerrard, 1990). Tambidn se recono¬ 
cen estas roturas en el glaciar de Allalin (Suiza) y en el 
glaciar de Gietroz, con inundaciones que han sido muy 
catastrdficas a lo largo de su historia y que han registra- 
do 140 muertos en 1595 y 50 en 1818 (Vivian, 1979). 

Igualmente, existe abundante documentacion relativa 
a roturas sfibitas de lagos existentes en el interior de los 
glaciates alpinos. La catastrofe mas importante conocida 
en esta region es la que tuvo lugar el l2dejuliode 1892, 
como consecuencia de la ruptura de una cavidad subgla- 
ciar en el glaciar de Tete Rousse, en la vertiente occiden¬ 
tal del Mont-Blanc, cuya inundacidn produjo 175 muertos 
y grandes p^rdidas materiales. Tambidn se conocen estas 
roturas en el glaciar de Miage, con numerosas inundacio¬ 
nes en los dos ultimos siglos, y en el glaciar de Trient, que 
tienen lugar con una periodicidad de ttes a cinco anos en 
los meses de julio o agosto (Vivian, 1979). 

Otro tipo de lagos de represamiento son los producidos 
por las morrenas terminales, que se rellenan por aguas de 
fusion y de lluvia (Fig. 14.46). Presentan la peculiaridad 
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FIGLRA 14.45 Fechas de 
desastres pravocados par el 
torrents Fisdibachenchangenfeld. 
\felle del Oetz. Alpes del Tirol 
(Austria). Fob F. Gutierrez. 



FECURA 14,46 La go de origen 
glaciar. represado por un arco de 
moriena terminal. Cordillera 
Blanca, Peru. Foto J. Lopez- 
Marb'nez. 


deque el till glaciar se erosiona facilmente durante los des- 
hielos rapidos de los gladares o con las tormentas. El ca¬ 
nal de desbordamiento indde rapidamente en los depositos 
y oomo consecuencia se produce un aumento rapido de los 
volutnenes de agua evacuados. Para evitar el desborda¬ 
miento y la subsiguiente destruction de la presa morr^nica 
se perforan conductos hasta el lecho para su drenaje. Un 
ejemplo de destruccion catastrofica de un lago de mone- 
na terminal fue el que tuvo lugar en el valle del Rfo Santa 
Ana (Andes pemanos) el 15 de marzo de 1941. Produjo una 
gran inundation que arraso el pueblo de Huaraz y causo la 
muerte a 6.000 personas (Hambrey y Alean, 1992) . 

14 . 3 . 2.4 Vblcanismo y glaciares 

Cuando el calor liberado por la actividad volcanica afec- 
ta a los glaciares puede producirse una sdbita fusidn de las 
masas de hielo. El agua resultante, al mezclarse con las ce- 


nizas volcanicas, da lugar a lahares o flujos de barro que 
se movilizan gravitacionalmente, pudiendo afectar a la ac- 
tividad humana existente en las parte bajas del aparato vol- 
canico. Si el agua de fusion alcanza gj-andes voliimenes 
puede generar espectaculares y dramaticas inundaciones. 

Ties ejemplos de distintas partes del mundo, muy ale- 
jadas entre sf. sirven para ilustrar el dramatico desarrollo 
de lahares y las terribles consecuendas tanto en vidas hu- 
manas como en pdrdidas economicas. En la Isla Norte de 
Nueva Zelanda se encuentra el volcan Ruapehu (2.797 m), 
en el que la vfspera de Navidad de 1953 tuvo lugar una 
rotura subita de un lago del crater, a la que se sumo la fu¬ 
sion de nieve y hielo, originando un lahar que destruyd un 
puente de ferrocarril, poco antes de que pasara un expre- 
so. La locomotora y cinco vagones cayeron a l lecho del 
rfo y perecieron 151 personas (Francis, 1993). 

El volcan Mount St. Helens (2.950 m), situado en el es- 
tado de Washington en la Cordillera de las Cascades, en- 
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tro en erupcion et 18 de mayo de 1980, aunque dos meses 
antes comenzo su actividad sefialada por eventos sfsmicos 
y pequenas erupciones freaticas. El volcan estaba someti- 
do a una estrecha vigilancia, lo que evitd males mayores 
(Crandell et al., 1975; Wesson, 1983). La gran erupcion 
produjo la rotura de la pared norte de la montana y redujo 
la altura del volcan en 400 m, a la vez que se desencade- 
naron grandes avalanchas de hielo. Las cenizas resultantes 
de la explosidn qubrieron los glaciares proximos a la cum- 
hre y en los anos siguientes avanzaron oomo consecuencia 
de la protection de la radiacidn solar. Por otra parte, se ori- 
ginaron grandes lahares de hasta 30 km de longitud, que 
destruyeron las casas y el bosque que encontraron a su 
paso. Algunas presas los qontuvieron y en otros rfos, los ar- 
boles arrastrados fueron retenidos por los puentes y repre- 
saron las aguas, dando origen a inundationes y a la rotura 
posterior de los puentes por empuje del agua. Como con¬ 
secuencia de esta erupcion perecieron 57 personas y las 
pdrdidas materiales se calculan en unos 1.000 millones de 
dolares (Lipman y Mullineaux, 1981; Hickson y Peterson, 
1990). 

En los Andes colombianos se localiza el volcan Neva- 
do del Ruiz {5.400 m) a 5° de latitud norte, que esta Co¬ 
ronado por un casquete de hielo. El 13 de noviembre de 
1985 entro en erupcion, que fue de baja magnitud con 
pocos productos piroclasticos emitidos. La erupcion, como 
en el caso anterior, estaba anunciada un ano antes por 
actividad sfsmica y una explosion freatica. A pesar de la 
baja energia de la erupcion se desencadenaron avalanchas 
de hielo y nieve, pero sobre todo las cenizas fundieron la 
masa de hielo y las aguas resultantes arrastraron gran can- 
tidad de cenizas recientes y antiguas creando lahares o ave- 


nidas de barro, que se movilizaron gravitacionaImente 
hacia los valles adyacentes densamente poblados (Fig. 
14.47). Los lahares se produjeron en dos fases principa- 
les. En la vertiente oeste se encauzaron por el rfo Laguni- 
llas, desplazandose a velocidades de 30-40 km/hora, hasta 
alcanzar a media noche la poblacion de Armero, situado 
a unos 60 km del volcan. El pueblo fue practicamente se- 
pultado en pocos minutos por los lahares y murieron 
22.000 personas. Tambien en la localidad de Chinchina, 
situada en la vertiente oriental, los flujos de lodo se co- 
braron la vida de 2.000 personas (Parra y Capeda, 1990; 
Voight, 1990). 

Un aumento de temperaturas en la base de los glacia¬ 
res templados o polares, debido al calor geot^rmico, trae 
consigo la fusidn de la masa de hielo y como consecuen¬ 
cia el desarrollo de lagos subglaciares. Probablemente los 
mayores se encuentran bajo el casquete de la Antartida 
(Hambrey y Alean, 1992). E! mayor de todos los lagos 
subglaciares conocidos es el denominado Lago Vostok, si¬ 
tuado bajo casi 4 km de hielo en la vertical de la estacidn 
antartica rusa del mismo nombre. El lago posee una su- 
perficie aproximada de 15.000 km 2 , una profundidad me¬ 
dia de sus aguas de 125 m o mas y un considerable espesor 
de sedimentos acumulados en su fondo (Kapitsa et al., 
1996). Trabajos recientes en re lac ion con el Lago Vostok 
(Siegert, 2005a, b) ponen de manifiesto por la reflexidn 
por radar la presencia de unos 100 lagos subglaciales. El 
mayor es el Lago Vostok de 250 km de largo y 50 km de 
ancho. Su origen se debe a la fusidn infrayacente del hie¬ 
lo (Kapitsa et al ., 1996) o a un origen proglaciar en la que 
un lago sobrevivid a la glaciacion Antartida, hace unos 15 
millones de aiios (Duxbury et al., 2001). La primera al- 


F1CURA 14.47 Mapa de 
riesgos volcanicos del Nevado 
del Ruiz (Colombia), recopllado 
en noviembre de 1dS5 (en 
Chester, 1993). 
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ternativa parece la mas viable, producidndose ia fusion del 
hielo por calor geotdrmieo. Los lagos existentes bajo los 
pequenos casquetes de Islandia oontienen una historia bien 
documentada de la actividad volcanica bajo el hielo glaciar 
y de sus consiguientes inundaciones. El 10% de estos 
casquetes de hielo recubren zonas de rift volcanicamente 
activas. 

Cerca del centro del casquete de Vatnajokull se en- 
cuentra el lago subglaciar Grfmsvotn, que estasituado en 
una zona geotdrmica activa y en la que se han producido 
numerosas erupdones en tiempos histdricos (Thorarinson, 
1953a). Cuando se produce la rotura del lago se generan 
enormes inundaciones (jokulhlaups) en las llanuras de 
Skeidaiaisandur de 1.000 km’ y 1/200 de pendiente, si- 
tuadas al surdel casquete y que constituyenel sandur ma¬ 
yor de Islandia. En los ultimos tiempos ha habido una 
media de doce inundaciones cada diez anos y el volumen 
medio de cada inundacidn ha sido de 3-3,5 km 3 y la ma¬ 
xima descarga de 10.000 m 3 /seg. Cada jokulhlaup ha 
transportado unos 30 millones de toneladas (Bjornsson, 
1979). Estas inundaciones pueden producirse por aumen- 
to de calor geotdrmico o por una erupqion, como la de 
1934 en la que el total de sedimentos movilizados fue de 
150 millones de toneladas. En la llanura de Skeidararsan- 
dur, como consecuencia de sus numerosas inundaciones, 
se hace diffcil el establedmiento de una red de caneteras 
permanente en el area. 

Por debajo del casquete de Myrdalsjokull, el mas me¬ 
ridional de Islandia, se encuentra el volcan Katla del que 
se conocen erupciones desde 1625. La ultima erupcion fi- 
suial fue en 1918 y en ella la descarga registrada fue de 
200.000 m 3 /seg. Como consecuencia de esta inundacidn 
la costa meridional avanzo 200 m y se caleula que desde 
1660 ha progradado 2,2-2,5 km {Bjornsson, 1979). 

14.3.3 Probfemas derivados 
de la gtaciotecidnica 

La glaciotectonica se define como la deformacion es- 
tructural de las rocas y sedimentos indueida glaciarmen- 
te como resultado directo del movimiento del glaciar o 
caiga del mismo (Aber et at., 1989). Las deformaciones 
producidas como consecuencia de la actividad glaciar pro- 
ducen localmente severos disturbios en las formaciones 
geologicas existentes {Harris y Murton, 2005; Waller y 
Tuckwell, 2005), que se manifiestan por plegamiento, frac- 
turacion y brechificacidn de las secuencias estratigraficas 
y por una reduccion de la resistencia mecanica de las ro¬ 
cas o sedimentos. Por consiguiente, es importanle poseer 
un conocimiento lo mas minucioso posible, ya que estas 
deformaciones pueden tener una incidencia manifiesta en 
jrospeccidn de minerales, labores mineras, ingenieria ci¬ 
vil y cartografia de suelos. 

En algunas minas del oeste de Canada se reoonoce una 
importante actividad glaciotectonica (Aber et at., 1989) en 


la que se ha producido la movilizacion por cabalgamien- 
to de hasta 12.000.000 m 3 de carbon, generandose hacia 
la raiz del mismo una depresion que esta enmascarada por 
una cobertera posterior de sedimentos. El carbdn al estar 
cerca de la superficie se ha oxidado, por lo que se ha re- 
ducido su valor calorffico y ademas se ha incrementado 
su contenido en humedad, por lo que no se explota (Aber 
y Ber, 2007). 

Otras veces el substrato puede estar afectado por la de- 
formacidn glaciotectonica, lo que trae como consecuen¬ 
cia una disminucion de su resistencia al cizallamiento. 
Bajo estas circunstancias pueden producirse deslizamien- 
tos a favor de estos materiales debilitados, que began a 
afectar a carreteras y puentes, como ocurre con las argi li¬ 
tas del Cietacico superior en el valle del no South Sas¬ 
katchewan {Canada) (Krahn et at., 1979). 

14.3,4 Algunas consideraciones 
sob re ingenieria geo logic a 
en ireas que han esta do 
ocupadas por los hielos 

La caracterfstica mas significativa de las secuencias de ori- 
gen glaciar es su gran variabilidad en el tamano de grano 
{Fig. 14.48), estructura interna, potenda, geometrla y for¬ 
ma superficial. Con ftccuencia, estos cambios tienen lu- 
gar en distandas muy pequehas. Como es logico, esta 
variabilidad presenta muchos problemas en las investiga- 
ciones de ingenieria civil {Derbyshire y Love, 1986). 


too 
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FIG URA 14.48 Sedimentos gladgenicos y tamano de giano 
(Derbyshiio y Love, 1986). 
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Por todo ello, es basico disponer de mapas geologi- 
cos y geomorfologieos deta dados y, a ser posible, adap- 
tados a los fines senalados (Strachan y Dearman, 1983). 
Igualmente, las camparias de sondeos se hacen necesa- 
rias para preeisar el espesor y geometrfa de estos depo- 
atos glacigdnicos. Ademas, los ensayos de mecanica de 
sueios nos permiten conocer las propiedades geotdcni- 
cas y el comportamiento de estos materiales. 

Es muy frecuente la utilizacion de depositos de till 
y arenas y gravas fluvioglaciares como material para la 
construccion. Por otra parte, los limos y arcillas glacio- 
marinos y glaciolacustres constituyen zonas de baja re- 
astencia en estas secuencias glaciares y presentan series 
problemas en la estabilidad de los taludes (Legget, 
1974). 

Las arcillas glaciomarinas, de algunos miles de aiios, 
elevadas al continente en dpocas postglaciares por gla- 
doisostasia, pueden presentar tin comportamiento tixo- 
tropico que las hace extremadamente peligrosas por su 
facilidad de deslizamiento. Estos sedimentos marinos 
tienen un elevado contenido en cloruro sodieo, que se 
adhiere a las particulas de arcilla y proporciona cohesi- 
vidad, pero cuando la sal se disuelve lentamente por 
agua dulce se reduce la cohesion, la arcilla se liciia y 
puede fluir a grandes distancias, incluso con pendientes 
muy pequenas. Debido a este cambio de comporta- 
miento y flujo posterior se las denomina arcillas rd pi- 
das y son muy frecuentes sobre todo en Canada y 
Escandinavia {Veder, 1981; Aune, 1983). Su elevada 
sensibilidad junto con la fluidez de los materiales trae 
oonsigo que las arcillas rapidas sean muy susceptibles 
a los deslizamientos de flujo (Lefebvre, 1996). 

Uno de los mas importantes deslizamientos ligado a 
la actividad de arcillas rapidas es el que se produjo en 
la ciudad costera de Anchorage (Alaska) el 27 de mar- 
2 D de 1964, que se desencadeno porun texremoto, el ma¬ 


yor de los xegistrados en Norteamdrica. La rotura pare- 
ce que fud debida a la presencia de arcillas glaciomari¬ 
nas saturadas en agua (Fig. 14.49). El deslizamiento se 
dirigio hacia los valles y ensenadas marinas y destruyo 
75 casas de una zona residencial. En este tipo de desli¬ 
zamiento los dahos suelen ser maximos en las areas del 
grahen de cabecera y en los cordones de empuje de la 
zona frontal (Hansen, 1965). 

14.3.5 Los depositos de placer 

en los ambientes glaciares 

Los placeres son acumulaciones de minerales pesados que 
hansido extrafdos de la roca madre por procesos Wdricos, 
eolioos y glaciares. Constituyen importantes recursos eco- 
nomicos y son menu de oro, diamante, platino, estaho y 
otros minerales. Los placeres de areas sometidos a la 
aocion de los hielos se explotan en el noite de Asia, Ca¬ 
nada y Alaska, aunque la mayorfa de este tipo de explo- 
taciones se encuentran en medios no afectados por la 
actividad glaciar (Boyle, 1979). 

Los depositos de placer se localizan en un amplio es- 
pectro de ambientes sedimentarios, tales como aluviales, 
coluviales, glaciares, fluvioglaciares, litorales y marinos 
(Levson y Morison, 1996). Los placeres aluviales se en¬ 
cuentran en cursos fluviales activos o abandonados, como 
arroyos, rfos trenzados ( braided) y meandriformes, aba- 
nicos aluviales y abanicos-delta. El oro se concentra fun- 
damentalmente junto con tamanos de cantos y bloques 
sueltos y en facies conglomeraticas (Fayzullin, 1969). 

Los placeres fluviales son el tipo mas frecuente y se 
localizan en aluviones recientes y en terrazas bajas (Fig. 
14.50). En los rfos meandriformes se encuentran en point 
bars y en la curva interna de los meandros. En los rfos 
trenzados la distribucion de los minerales pesados es es- 


FIGURA 14.49 Bloqiie 
dagrama del deslizamiento de 
Anchorage (Alaska), 
(fesencadenado por el terremoto 
de 27 de maizo de 1964 
(Hansen, 1965). 
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poradica y discontinua; se local izan en barras transveisas, 
inflexiones del canal, uniones de canales y segmentos don- 
de el flujo es conveigente (Smith y Mi liter, 1980). 

En los ataanicos aluviales los placeres se encuentran en 
gravas interestratificadas y en sedimentos de debris flow. 


Estos se desarrollan despuds del eomienzo de la retirada 
de los glaciares, en los que la carencia de vegetacion 
facilita la inestabilidad de las laderas. Una vez que se 
desencadenan estan sometidos a la erosidn por aguas de 
fusidn glaciar. 


Li mites maximos de los glada res 
pteistoceflos en la oordflera 

Maigen del casquete Laurentido 

7 Prindpaies areas de placeres 

10 Gmineca 

11 Ulooet 

12 ^mlkmeen 
IS Fort Steele 
14 Fraser River 

6 Livingston CreeK 15 Leecfi River 

7 Caribbe-Ouesnet 16 UduelebPortAbemi 

6 Ain 17 Graham Island 

0 Dease-Cassiar 18 North Saskatchewan 
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FIGURA 14.S0 Principales 
areas de placeres aluviales en el 
oeste de Canada en relacitin con 
los lirtiites m^ximos de los 
^aciares pleistocenes (Levson y 
Morison, 1996). 
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El dominio periglaciar 


15.1.1 Introduction 

El tdrmino periglaciar fue utilizado por primcra vez en 
1909 por el polaco Lozinski para referirse a las condicio- 
nes climaticas y geomorfologicas de las zonas peri fcricas 
de los casquetes de hielo pleistocenos. Con posterioridad, 
este t^rmino se ha extendido para designar procesos y ca- 
racterfsticas de climas fries, sin tener en cuenta su proxi- 
midad temporal o espacial con los glaciaxes. De este modo, 
existcn extcnsas zonas, oomo Siberia oriental {Jahn, 1975), 
sin ninguna concxion con las areas gladares en las que la 
actividad periglaciar es dominante. Como consecuencia, 
este t^rmino ha tenido usos muy diversos debido a lo im- 
preciso de su definition, incluso se ha propuesto una al- 
temativa al mismo introduciendo el vocablo Goocriologia, 
muy utilizado por los investigadores rusos (Washburn, 
1979). Esta ciencia se puede definir como aquella que se 
preocupa del estudio de los materiales terrestres que tie- 
nen temperaturas por debajo de 0 °C, es decir terrenos per- 
manente o estacionalmente helados (Washburn, 1979; 
French, 1996). 

Los ambientes periglaciares se caracterizan por un pre- 
dominio de los ciclos de hielo y deshielo del terreno y por 
la existencia de un permafrost o terreno perennemente he- 
lado. Ambos o uno de ellos son comunes a todo el domi¬ 
nio periglaciar. As f, algunas de las formas periglaciares no 
estan asociadas con la presencia de permafrost. El domi¬ 
nio periglaciar se desarrolla en las zonas polares y en areas 
alpinas de latitudes medias y bajas de muchas cordilleras 
del mundo (Harris, 1988). Este dominio periglaciar ocu- 
pa en la actualidad una quinta parte de la superficie del 
globo y, en periodos frfos pleistocenos, se estima que otro 
20% adicional ha experimentado condiciones periglacia- 
les (French y Karte, 1988). 

Muchos paleoclimatologos reconocen la importancia 
en el modelado climatico de los fenomenos periglaciares 
en las reconstrucciones paleoclimalicas y del permafrost 
(Isarin, 1997). Los ecologos y cientffioos ambientales 
sera Ian la vulnerabilidad de las regiones periglaciares ac¬ 
tuates debido al incremento de la presidnantropica y a las 
implicaciones del camhio climatico esperado (Vander- 
berghe y Thorn, 2002). 

Los ambientes periglaciares presentan una amplia va- 
riedad climatica, con temperaturas medias anuales pr6xi- 
mas o muy por debajo del punto de congelation y, por lo 
general, con una amplitud tdrmica anual importante. Las 
precipitaciones totales anuales oscilan considerablemente 
de unos ambientes a otros, con valores que fluctfian entre 
I30y 1.400mm para Peltier (1950) y entre 50 y 1.250 mm 


para Wilson (1969). Tricart (1967) establece las diferen- 
ciaciones climaticas de los medios periglaciares teniendo 
en cuenta la combination de la temperatura, precipitation, 
viento y distribution estacional. Se distinguen tres grandes 
tipos de climas periglaciares: 

a) Climas secos con inviernos rigurosos. Se locali- 
zan en la zona subpolar del Hemisferio Norte. Tie- 
nen temperaturas muy bajas en invierno, veranos 
muy cortos, precipitaciones ddbiles y vientos muy 
violentos. Estos climas son los que poseen un per- 
gelisuelo actual. Por lo tanto, este tipo climatico se 
caracteriza por un sistema morfogendtico en el que 
existe una influencia fundamental de la helada, un 
pa pel muy reducido de las aguas de escorrentfa y 
una importante accidn del viento. 

b) Climas humedos frios con imiemos pronuncia- 
dos, Se diferencian dos tipos: artico y de montana. 
El tipo artico dene una influencia oceanica que se 
traduce en grandes irregularidades climaticas. Las 
temperaturas sonsimilares al clima A pero con una 
menor amplitud anual, precipitaciones superiors a 
los 300 mm, vientos muy fuertes y existencia de 
permafrost. Como consecuencia, la helada es me- 
nos intensa y duradera que en A, la accion eolica 
se reduce por la cobertera de nieve y la arroyada es 
relativamente importante. El tipo de montana se 
desarrolla en areas de pradera alpina de las zonas 
templadas. Las temperaturas son similares al tipo 
artico, pero con medias anuales mas elevadas y am¬ 
plitudes mas pequenas. Las precipitaciones son mas 
importantes que en la variedad artica. Eneste tipo 
de montana es muy significativo el papel de la pen- 
diente y de la exposicion. Por consiguiente, en es- 
tas areas la accion de la helada es importante, pero 
por lo general carecen de permafrost, la accion del 
viento es d^bil y la actividad de la esconentfa es 
muy manifiesta. 

c) Climas con debit amplitud anual de temperatu¬ 
ras. Tienen una temperatura media anual proxima 
a los 0 °C y con una amplitud tdrmica en torno a 
los 10°. Se distinguen dos tipos: el correspondien- 
te a istas de altas latitudes posee una marcada 
inestabilidad del tiempo, ddbil amplitud t^rmica, 
precipitaciones nivales por encima de los 400 mm 
que inhiben los efectos del viento. Estas caracte- 
rfsticas climaticas conducen a la existencia de mu¬ 
chos ciclos de hielo y deshielo con d^bil 
penetracidnenel terreno. El tipode montanas de 
bajas latitudes carece de variaciones estacionales 
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de temperatura y la amplitud diurna es muy mar- 
cada y superior a la amplitud anuai. Las precipita- 
ciones sou elevadas, excepto en montanas aridas. 
Estos rasgos traen consigo la inexistencia de per¬ 
mafrost, el desarrollo de numerosos ciclos de hie- 
lo-deshielo, escasa penetracion de la helada y 
accidn del viento nula excepto en montanas aridas. 

Por otra parte, el dominio periglaciar se localiza sobre dos 
tipos principales de vegetacion. El coirespondiente a los 
bosques subarticos o septentrionales y el relativo a la tun¬ 
dra artica, lo que permite distinguir ambientes periglacia- 
ibs forcstales de los carenles de vegetacion arborea 
(French, 1996). 

15.1.2 Caracteristicas del permafrost 

El permafrost, tambidnllamado pergelisuelo o terreno per- 
manentemente helado, se define como un espesor de sue- 
lo, deposito superficial o roca que permanece por debajo 
de 0 °C mas de dos anos, sin tener en cuenta otras pro- 
piedades tales como el contenido en humedad y la litolo- 
gfa (Muller, 1945). Se excluyen del mismo los glaciares 
y casquetes de hielo. El permafrost cubre aproximada- 
mente el 22% de la supeifrcie tenestie del Hemisferio 
Norte, a lo que hay que ahadir areas de los Andes y de la 
Antartida (Harris, 1986). A nivel global un 14% de la su- 
perficie tenestie tiene por debajo permafrost (Washburn, 
1979). En Canada, ocupa la mi tad del territorio y en Alaska 
d 80% (Harry, 1988). Tambi&i se encuentra en fondos ma- 
rinos polares de poca profundidad (permafrost subma¬ 
rine). Sobre los continentes el pergelisuelo se encuentra 
en dos situaciones: permafrost polar y permafrost al- 
pino. Este (iltimo se desarrolla en zonas montanosas y 
varfa en funcion de la latitud y la altura, elevandose pro- 
gresivamente de norte a sur el Ifmite altitudinal mas bajo 
del permafrost (Harris, 1988). 

Hacia latitudes mas meridionales el permafrost se adel- 
gaza y se dispone en bloques, lo que permite efectuar una 
dasificacion en permafrost continuo, discontinue y es- 
poradico (Harris, 1988) (Fig. 15.1). Esta diferenciacion 
se (leva a cabo teniendo en cuenta el porcentaje de per¬ 
mafrost infrayacente existente en un punto. Asf, el per¬ 
mafrost continuo tiene mas de un 80%, el discontinue 
entre el 30 y el 80% y en el permafrost esporadico existe 
menos de un 30% de permafrost subyacente. La Figura 

15.2 (Brown, 1970) corresponde con un corte N-S en Ca¬ 
nada y en ella se observa el adelgazamiento del permafrost 
con el aumento de latitud y la fragmentacion en bloques 
del mismo, que quedan separados por leireno no helado, 
llamado talik. La maxima potencia conocida de perma¬ 
frost se encuentra en el Rio Markha (Siberia) donde el es¬ 
pesor es de l .450 m (en Washburn, 1979). 

Durante el verano el permafrost sufre un deshielo en 
su parte mas superior y a esta zona que esta sometida a 
continues ciclos de hielo y deshielo se denomina capa ac- 



FIGURA 1S.1 Distribucidn del permafrost en el Hemisferio 
Norte (Harris, 1986). 


tiva o mollisuelo, aunque algunos autores ic sir ingen este 
tdrmino para tenenos estacionalmente helados, es decir 
aquellos que solo permanecen por debajo de 0 °C en in- 
vierno. A gran escala se observa un aumento de potencia 
de la capa activa con la disminucion de la latitud (Fig. 
15.2), que no supera los 3-4 m de profundidad. 

El agua antes de congelarse e inoorporarse al perma¬ 
frost piocede de la atmdsfera, escorrentfa superficial y 
tambidn puede tener un origen subsuperficial. El agua he¬ 
lada cementa las partfculas minerales y organicas. El hie¬ 
lo se encuentra como cristales individuales, capas 
alrededor de partfculas y dentro de los poros. Al hielo 
desarrollado ensecuencias sedimentarias preexistentes se 
le denomina epigendtico y al que se forma durante la se- 
dimentacion singendtico (Harry, 1988), tal como sucede 
cuando avanza el permafrost en secuencias deltaicas y 
fluviales. 

Los cuerpos de hielo en el permafrost tienen diferen- 
tes geometrfas (Washburn, 1979) y tambi^nse puede en- 
contrar en el mismo restos de antiguo hielo glaciar 
enterrado por sedimentos, que puede reconocerse por las 
deformadones que presenta. Los icings o aufeis son cuer¬ 
pos tabulares o planoconvexos de hielo de agua dulce que 
se producen durante el invierno a partir de aguas fluvia¬ 
les o procedentes de un manantial. Pueden inoorporarse al 
permafrost al ser enterrados. Los lentejones de hielo son 
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F1GURA 15.2 SecciCn norte- 
ajr del permafrost en Canada en 
la que se observa una 
ds min lic ion de potenda hacia el 
air y la difenenciaciCn entre 
permafrost continue y disoontinuo 
Prawn, 1970). 
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capas de disposition horizontal y de potencia muy varia¬ 
ble, pueden formarse in situ por segregation de hielo du¬ 
rante el proceso de helada. Las venas y curias de hielo son 
grietas verticals en el terreno rellenas de hielo. Las cu¬ 
rias ciecen a partir de venas por aporte de agua meteori- 
ca, tienen forma de V y los cristales de hielo presentan una 
disposition vertical (Lachenbruch, 1962) (Fig. 15.3). En 
su crecimiento expansive las curias deforman a los sedi- 
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FIG UR A 15.3 Evolution de una curia de hielo 
(Lachenbruch, 1962). 


mentos encajantes. Por lo general, penetran unos 5-8 m y 
su anchura es de 2-3 m cuando su origen es epigentiico, 
pero en Siberia se forman singeneticamente en relation 
con aluviones y llegan a alcanzar anchuras de 5 m y pro- 
fundidades de 40-50 m (Harry, 1988). Con frecuencia for¬ 
man parte de sistemas poligonales. Las curias de hielo 
pueden desaparecer al producirse un calentamiento y el va- 
cfo existent® se xellena de detritos. Estas curias fdsiles o 
relictas son indicadores de la existencia de permafrost en 
6pocas prettiitas (Eissmann, 1981) (Fig. 15.4). Final- 
mente, el hielo puede constituir el nticleo de colinas y se 
denomina hielo de pingo. Se trata de un cuerpo masivo 
de hielo de agua dulce, de forma planoconvexa y respon- 
de a condiciones hidrologicas y geot^rmicas locales. Se 
origina por helada de una masa de agua o de sedimentos 
ricos en agua, o bien por penetration de agua artesiana en 
el permafrost. 

La profundidad a la que se desarrolla el permafrost vie- 
ne determinada por el balance existente entre el calor ge- 
otgrmico obtenido con el aumento de la profundidad, en 
el que se produce un inciemento de 1 °C cada 30-60 m, y 
el calor perdido en la superficie- El Ifmite inferior del per¬ 
mafrost se encuentra a una profundidad en la que la tem¬ 
perature alcanza los 0 °C oomo consecuencia del gradient® 
geot^rmico (Brown, 1970) (Fig. 15.5). Hacia la superficie 
se desarrolla la capa activa, cuya base se encuentra a una 
profundidad en la que la temperatura maxima anual es de 
0 °C. Las fluctuaciones de temperatura que tienen lugar 
en la parte superior, como consecuencia de las variatio¬ 
ns estacionales, se atemian en profundidad hasta un ni- 
vel de oscilacion tgrmiea anual nula, que se sittia entre 6 
y 16 m (French, 19%). 

El permafrost esta sometido a agradacion, o aumento 
de la extensidn del permafrost, o degradation a lo largo 
de los arios, debido a los cambios en la temperatura del 
suelo (Williams y Smith, 1989). De este modo, pequerias 
oscilaciones dimaticas pueden afectar a un permafrost que 
se encuentre proximo a los 0 °C. For otra parte, cambios 
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FIG UR A 15.4 Mold es da 
curias de hielo fosiles en el area 
de Leipzig, Sajonia (Eissmann, 
1981). 


d i maticos desarroilados en decenas o cientos de anos pue- 
den arnpliar o disminuir la superfitie de las zonas afecta- 
das por permafrost y la potencia del mismo. 

Una gran parte del permafrost es relicto y carece de re¬ 
lation con las condiciones climaticas actuates, por lo que 


Temperatura “C 



FIG UR A 15.5 Regimen termicodel permafrost (Brown, 1970). 


se ha debido generar en otras dpocas cuaternarias. Hay nu- 
merosas evidencias que corroboran esta aseveracidn, aun- 
que quizas la mas fehadenie corresponde al hallazgo de 
tejidos de mamuts lanudos (Mamuthus primigemus) y 
otros animates pleistocenos conservados en el pennafrost 
de Siberia (en Washburn, 1979). Esto senala la presencia 
de pennafrost en el memento de la muerte del animal, ya 
que si no se habrlan descompuesto. 

15.1.3 Procesos perigiaciares 

Una gran parte de los procesos geomorfoldgicos del do- 
minio periglaciar son actives en otras zonas morfoclima- 
ticas. No obstante, la actuation de los procesos ligados al 
hielo-deshielo alcanza su maxima i me ns i dad en el medio 
periglaciar. Igualmente, aquellos relacionados con el des- 
hielo en las laderas tracn consign importantes movimien- 
tos de masa. Sin duda, estos procesos son los dominantes 
en estas regiones Mas, junto con la accion de escorrentia 
superficial y la actividad edlica en las areas de destertos 
Mos (King, 1976). 

15,1.3.1 Accidn de I a hetada 

Es un tdrmino utilizado para describir los diferentes pro¬ 
cesos que resultan basicamente de la actividad del hielo- 
deshielo. En numerosas situaciones, varios procesos 
ligados a la accidn de la helada actuan conjuntamente, 
mientras que otras veces operan asociados a otros proce¬ 
sos ajenos a la misma. El proceso de congelation es com- 
plejo, puesto que implica el conocimiento de la duration e 
intensidad de las temperaturas por debajo de 0 °C y ade- 
mas afecta a diferentes tipos de materiales con contenidos 
variables de humedad y distintas conductividades calorffi- 
cas (Williams y Smith, 1989). Para cualquier discusion de 
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los diversos procesos de accion de la helada es eseneial oo- 
nooer el ritmo anual de hielo-deshielo de la superfide del 
suelo. Estos cambios pueden estarligados a variadones es- 
tacionales o serde caracter diario, como en los ambientes 
perigladares alpinos de bajas latitudes. En estos dltimos las 
variaciones diurnas se reladonan con cambios en la inso- 
lacion y se reoonocen en algunos lugares de los Andes mas 
de 300 cidos de hielo-deshielo (Troll, 1944). En el obser- 
vatorio meteorologioo de Ransol (Andorra), a 1.640 m de 
altura, se reoonocen 80 cidos de hielo-deshielo (Raso y 
Garcia Loureiro, 1998) y 117 en el Aibergue Universitario 
(2.510 m) de Sierra Nevada (provincia de Granada) (Go¬ 
mez Ortiz y Salvador Franch, 1997). 

A coni inuac ion analizaremos los diferentes procesos 
implicados en la accion de la helada, asf corno algunos de 
sus efectos mas significativos. La crioclastia ha sido ya 
descrita en el Capi'tulo 5 dedicado a meleorizacion. 

15.1.3.1.1 Levantamiento por helada 

Durante la helada se producen presiones en todas las di- 
rccciones, pero los movimientos en el suelo se manifiestan 
por una componente vertical, denominada levantamiento, 
y otra horizontal, oonocida por traslacion (Eakin, 1916). 
La accion de la primera es mas importante que la segunda. 
La magnitud del levantamiento se ha medido en campo in- 
Iroduciendo estacas y varillas a diferentes profundidades. 
El maximo levantamiento tiene lugar en zonas con abun- 
dante humedad y durante el otono, despuds del aumento de 
humedad resultante de la fusidn estival. Las estacas inser- 
tadas han experimentado diferentes grados de levanta¬ 
miento e incluso ban podido ser expulsadas. Son normales 
valores de 1-5 cm/ano, aunque se han obtenido dfras mu- 
cho mayores (French, 1996). Por otro lado, el levanta¬ 
miento aumenta con la profundidad hasta unos 30 cm y se 
produce fundamentalmente en la parte superior de la capa 
activa, ya que la inferior se comporta pasivamente con res- 


pecto a la actividad de la helada. En experiencias llevadas 
a cabo en Sierra Nevada a 3.200 m se obtienen valores de 
25-30 cm (G6mez Ortiz y Salvador Franch, 1997). El le¬ 
vantamiento de cantos rodeados de partfculas mas ftnas es 
muy frecuente en las areas periglaciares y los experimen- 
tos indican que las piedras de mayor tamano se mueven 
mas rapidamente hacia arriba que las pequenas (Corte, 
1969,1971). Ademas, las piedras de forma tabular se di$- 
ponen en posicidn de canto (Fig. 15.6), ya que tienden a 
situar su eje mayor perpendicular a la superfide de enfria- 
miento (Schunke, 1974), tal como se ha demostrado en 
experiendas de laboratorio (Kaplar, 1965). Estos levanta- 
mientos de los cantos traen consigo una clasificadon ver¬ 
tical granocredente del suelo, fenomeno muy frecuente en 
muchas de las acumulaciones periglaciares. 

El levantamiento por helada se explica de dos formas. 
La primera propone que tanto las piedras como las partf¬ 
culas finas del suelo se levantan a medida que se expan- 
de el suelo (Fig. 15.7). Con posterioridad, en el deshielo 
el material fino se asienta, mientras que la base de los can¬ 
tos todavfa tiene hielo. Luego funde el lentejon de hielo y 
el hueco resultante de la fusidn se rellena por partfculas 
finas (hipotesis del frost-puli). Esle mecanismo parece ser 
el mas frecuente. La segunda se aplica mejor cuando los 
cantos estan cerca de la superfide. El agua que fluye al- 
rededor de los cantos se recoge bajo los mismos y al he- 
larse empuja al canto hacia arriba. Los cantos tienen una 
conductividad tdrmica mayor que las partfculas finas que 
los contienen, por lo que la base del canto alcanza antes 
el punto de congelacidn. En el deshielo el canto no vuel- 
ve a su posicion inidal, debido a la componente de tras¬ 
lacion por helada que comprime el hueco originalmente 
ocupado por el canto y a que durante el deshielo el mate¬ 
rial fino se desliza hacia la posicion del hielo basal (hi- 
pdtesis frost-push) (Bowley y Buighardt, 1971). 

Otro mecanismo de levantamiento por helada es el pro- 
ducido por las agujas de hielo o pipkrake, que son cris- 


FIGL'RA 15.6 Cantos 
tebulares en disposicion vertical 
debido al empuje por helada. 
Sierra de Javalambre (provincia 
de Teruel). 
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F1GLRA 15.7 Levantamiento 
de cantos por helada (Beskow. 
1930; en Wash bum, 1979). 


tales de hielo desarrollados cerca de la superftcie y per¬ 
pendiculars a ella, con dimensiones que varian desde 
unos pocos mi 1 1 metros hasta 40 cm. Son frecuentes en am- 
bientes alpinos. En su crecimiento levantan cantos que oo- 
lapsan durante el deshielo, ejerciendo una labor de 
dasiftcacion del suelo. Los nubbins son hinchamientos 
del terreno, de dimensiones centimetricas y de forma oval 
o alargada. Se creen que se originan por agujas de hielo. 
Los huecos alrededor de los cantos (Fig. 15.8) son el re- 
sultado de levantamiento por helada y posterior asenta- 
miento durante el deshielo (Washburn, 1979). 

15.1.3.1.2 Desplazamientu de masas 

Consiste en la transference de material dentro del suelo 
como consecuencia de la accidn de la helada. Los movi- 
mientos de las partfculas tienen lugar fiindamentalmente en 
la vertical, aunque tambi6n existen desplazamientos late- 
rales. Se aducen numerosos mecanismos para estas movi- 
lizaciones de material en el suelo, pero la causa principal 


parece ser la presidn cr lost at tea (Washburn, 1956). Esta 
resulta de la propagacion de presiones resultantes de la con- 
gelacion a partes de suelo no helado, que estan situadas en- 
tre el frente de congelacion y el techo del permafrost. 
Durante el otoho comienza la congelacion de la superftcie 
del suelo y a medida que el invierno se aproxima el frente 
de congelacion va penetrando en el suelo infrayacente. 
Como el contenido en humedad del mismo es variable la 
congelacion se produce desigualmente y como conse¬ 
cuencia se generan diferentes expansiones volum6tricas en 
el paso de agua a hielo. Las presiones originadas son ele- 
vadas y se transmiten al agua atrapada en los poros del sue¬ 
lo no helado, que puede alcanzar la licuefaccion, y hacia 
la superftcie donde se producen elevaciones domaticas en 
el terreno. Las experiencias de laboratorio conftrman la ge¬ 
neration de estas altas presiones (Corte, 1969; Pissart, 
1970). 

Se considers que estas presionas criostaticas son la 
causa fundamental del origen de las crioturhaciones o in- 
voluciones periglaciares (Sharp, 1942b), aunque se con- 



F1GURA 15.8 Huecos 
alrededorde las cantos. Sierra 
Pelaida (provincia de Teiuet). 
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templan tambi&i otras cansas parasu origen. Estas son es- 
tructuras caoticas reflejadas en seccidn por pliegues di- 
sarmonicos, inyecciones diapmcas y fallas, desarrolladas 
durante la congelacion del suelo en zonas estacionalmen- 
fe heladas (Fig. 15.9). Conviene senalar que las involu- 
dones se reconocen en otras zonas morfoclimaticas, 
fundamental me ntc aridas, pero los mecanismos que dan 
lugar a expansions difeienciales del suelo son evidente- 
mente distintos de los invocados en el dominio perigladar 
(French, 1996). 

15,1,3.1.3 Agrietamiento por helada 

Se produce por contra cc ion ter mica al disminuir la tem¬ 
pera! ura de los suelos helados. Estos se comportan como 
un solido rigido y con el descenso de temperatura se ge- 
neran fisuras o grietas de helada, que suelen agruparse en 
astemas poligonales de cuatro, cinco o seis lados (La- 
chenbruch, 1962). 

Se diferencian dos tipos fundamentals de grietas de 
helada. Las grietas se originan en invierno y en primave- 
ra se rellenan de nieve, agua percolante, agua subterranea 
y vapor de agua. Con el deshielo estacional la parte supe¬ 
rior funde, mientras que se preserva la grieta en suelo per- 
manentemente helado. Cada ano se repite el agrietamiento, 
se rellenan las grietas, se congelan y se origina una cuna 
de hielo (Fig. 15.3) (Lachenbruch, 1962; Yershov, 1998). 
La estructura de una cuna de hielo presenta un bandeado 
vertical y su nrimero oorresponde al raimero de anos en los 
que se ha formado la cuna. Por lo general, tienen miles de 
anas (Yershov, 1998). Son tipicas de ambientes humedos 
y requieren ciertas condiciones de temperatura para su 
oonservacion y crccimicnto. En Alaska el Kmite meridio¬ 
nal de las curias de hielo activas oorresponde con una tem¬ 
peratura media del aire de -6 °C a -8 °C (P6w6, 1966). 
Cuando desaparecen por deshielo se rellenan de detritos 
y estos moldes de curias de hielo son de gran valor como 
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indicadores paleoclimaticos. En ambientes secos y con 
precipitaciones inferiores a 100 mm, la caxencia de hu- 
medad imposibilita el relleno de hielo de las curias y, en 
estas circunstandas, pueden rellenarse por arena de pro- 
cedencia eolica de vientos de invierno y otros detritos 
como en Yakutia central (Yershov, 1998). Tenemos en- 
tonces cunas de arena (Fgwri, 1959; Jahn, 1975) (Fig. 
15.10). El significado paleoclimatico es similar al de las 
curias de hielo, puesto que son iguales genriticamente. 

Ademas del agrietamiento por helada se reconocen 
otros mecanismos generadores de fisuras en las areas pe- 
riglaciares. El agrietamiento por desecacion es un proce- 
so frecuente en la genesis de los polfgonos de pequeno 
tamano. La desecacion no solo se origina por evaporation, 
sino tambi^n por p^rdida de humedad a lugares de for- 
macion de hielo, lo que ha sido demostrado experimen- 
talmente (Washburn, 1979). Otro mecanismo es el 
agrietamiento por dilatacion, que es la fisuracion produ- 
cida por expansion difeiencial de los materiales superfi- 
ciales. Este levantamiento da origen a grietas radiales y el 
hundimiento subsecuente al deshielo genera sistemas de 
ftacturacidn concrintricos, tal como se observa en la evo- 
lucion de los pingos (Benedict, 1970; Jahn, 1975). 

15.1.3.1.4 Clasificacion por helada 

Es un mecanismo complejo por el que las partfculas del 
suelo se movilizan y clasifican por tamahos mas o mcnos 
uniformes. Varios de los procesos explicados con anterio- 
ridad, tales como el levantamiento de cantos, la accion de 



F1GURA 15.10 Cjrta de arena. 1. Techo del permafrost, por 
debajo de la capa activa. 2. Arenas y gravas debilmente 
eslratflcadas. 8. Arenas y cantos colapsados. 4. Cantos. 

5. Arenas sin estructuiaciOn (Pewe, 1959). 


















las agujas de hielo y el desplazamiento de masas, contri- 
buyena la clasificacion de las partfculas. 

Los experimentos llevados a cabo en el laboratorio han 
puesto de manifiesto la existencia de ties tipos de clasifi- 
cacion (Coite, 1969,1971). Una por levantamiento, en el 
que las partfculas de mayor tamaho se mueven hacia arri- 
ba dando origen a niveles en disposicion horizontal con 
distintos tamahos de partfculas. Se denomina clasificacion 
vertical. Cuando el frente de eongelacion avanza las par¬ 
tfculas mas finas se movilizan en trayectorias parabolicas 
alejandose del frente, quedando rezagadas las partfculas 
mas gruesas. Este tipo se conoce como clasificacion la¬ 
teral. Finalmente, cuando se originan elevaciones doma- 
ticas en superficie las partfculas mas gruesas se mueven 
por gravedad hacia los bordes del domo quedando las mas 
finas en su interior. Esta dasificacidn mecanica lambicn 
puede manifestarse en los polfgonos, donde los cantos si- 
tuados en el interior de la celdilla abombada se desplazan 
hacia las grielas rellenandolas. Estos estudios experimen- 
tales sehalan que la clasificacion aumenta con el incre- 
mento de humedad y cuando la eongelacion es lenta. 

15.1.3.2 Meteorizacidn qutmica 

En las zonas periglaciares son muy frecuentes extensas 
acumulaciones de gelifractos, sobre superficies de distin- 
ta inclinacidn, que nos indican que el proceso de crioclas- 
tia es el dominante en estos ambientes. Aunque las 
partfculas generadas por este proceso son dominantemen- 
te de gran tamaho, tambidn pueden originarse otras de frac- 
cidn arc ilia, como lo indican las experiencias de laboratorio 
en camaras dimaticas (Guillien y Lautridou, 1970). 

Como el agua se encuentra al estado sdlido, except© 
en las etapas de deshielo, la actuacion de la meteorizacion 
qufmica es por lo general reducida (Hall et of., 2002). A 
esto hay que ahadir que las veloeidades de las reaociones 
qufmicas se ralentizan a temperaturas bajas. No obstante, 
se conocen puntualmente en medios periglaciares bloques 
redondeados de diabasa y arenisca con descamaciones que 
resultan de procesos de hidratacion y oxidacion (Czeppe, 
1964), aunque estos mecanismos de meteorizacion quf¬ 
mica se interpretan por algunos autores como activos en 
etapas no periglaciares. Sin embargo, en ambientes de 
montaha mediterranea, como en Sierra Nevada, la altera¬ 
tion qufmica de los micasquistos, durante la estacion ca- 
lida, es importante en el suministro de limos (com. pers. 
A. Gomez Ortiz). En ambientes costeros se pueden en- 
contrareflorescencias de sales sodicas sobre las rocas, que 
resultan de la evaporacidn de rociadas marinas transpor¬ 
ta das por el viento hacia la orta litoral. La fusion de la nie- 
ve facilita la percolation de estas aguas saladas en las 
rocas y su posterior cristalizacion puede producir la frag¬ 
mentation y disgregacion granular de las mismas. Este 
proceso de haloclastismo tambi^n se aduce para la gene¬ 
sis de alveolos y tafonis, junto con la accidn del viento 
como agente coadyuvante para la exportation de las par¬ 


tfculas nesultantes de la desintegration (Washburn, 1969; 
Selby, 1972). 

No obstante, la actuacion e intensidad de la meteori¬ 
zacion qufmica en estas areas periglaciares no es muy bien 
conocida, debido a las escasas invest igaciones encamina- 
das a este fin. Un trabajo sorprendente por sus resultados 
es el efectuado en el norte de Suecia (Rapp, 1986), sobre 
una zona de micasquistos y anfibolitas, con el fin de es- 
tablecer los distintos tipos de movilizacion de las partfcu¬ 
las- Esta experieneia se llevo a cabo durante un period© 
de nueve anos y la evacuation de material en disolutiOn 
por aguas de escorrentfa fue del 48%. Otros trabajos se- 
rialan valores muy bajos para este tipo de transpose. 

Las rocas carbonatadas aumentan su solubilidad con el 
incremento de didxido de carbono y Oste, a su vez, alcan- 
za su maxima solubilidad en agua a 0 °C. Estas circuns- 
tancias reinantes en las zonas periglaciares facilitan la 
disolucion de las calizas, pero la intensidad de la rnisma 
es menor que en las areas calidas, como consecuenda de 
la escasa actividad biotica suminisu-adora de dioxido de 
carbono biog^nico. El hielo y la nieve suministran agua 
durante el deshielo y la disol ucidn de los carbonatos ori- 
gina campos de lapiaces y dolinas, ensancha los pianos de 
discontinuidad y el agua se introduce en el interior del ma- 
dzo generando simas y cavidades, sobre todo en areas al- 
pinas. En zonas de permafrost continuo el agua de deshielo 
no puede penetrar en el mismo y fluye superficialmente. 
Cuando el permafrost es discontinuo se pueden producir 
cavidades de pequeno recorrido, que no superan los 300 
m, con un escaso desarrollo de estalactitas y estalagmitas 
(Sweeting, 1972). 

15.1.3.3 Movimiento de masas 

Es el movimiento de detritos bajo la influencia de la gra¬ 
vedad. En los ambientes periglaciares alcanza una gran in¬ 
tensidad debido al elevado contenido en agua de la capa 
activa, que disminuye la friocion y la cohesion en el sue- 
lo. El agua no puede penetrar en el permafrost, de tal for¬ 
ma que el techo del mismo se com porta como un piano 
lubricado por el agua que facilita el movimiento de la capa 
activa suprayacente (French, 1996). Se reconocen varios 
procesos de movimiento de masas que aettian con dife- 
rente intensidad en funcion de las caracterfsticas climati- 
cas, topograficas y litologicas. 

En areas abruptas de origen glaciar, acantilados mari- 
nos y escarpes fluviales el agua penetra en las grietas de 
las rocas y al expandirse como consecuencia de la helada 
pueden producirse desprendimientos de rocas esporadi- 
cos, que se desencadenan fundamentalmente durante el 
deshielo y se enfatizan por socavacidn basal. El nesultado 
es una ladera cubierta de gelifractos a l pie de la cornisa 
rocosa. Los calculos de retroceso de escarpes obtenidos 
por diferentes m&odos senalan unos valores de 0,3-0,6 
mm/aho (Andn6, 1993), muy por debajo de los registrados 
en areas templadas y semiaridas. 
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La solifluxion es uno de los procesos mas general iza- 
dos de las zonas periglaciares. Se trata de un flujo lento 
de detritos empapados de agua, pero este flujo no es es- 
pecffico de estos ambientes y para diferendarlo se utiliza 
el tdrmino gelifluxion para las areas de suelo helado (Bau- 
lig, 1957). Asociado a la misma esta el creep de helada 
que iesulta del desplazamiento del suelo al dilatarse per- 
pendicularmente durante la helada y asentarse en el des- 
hielo (Washburn, 1967) (Fig. 15.11). Se distinguen ties 
tipos de movimientos. El primero, el creep de helada po- 
tencial (CHP) que esta en relacidn con el levantamiento 
por helada del suelo {P t a P 2 )l El suelo se expande per- 
pendicularmente a la ladera, ya que dsta es la superficie 
de enfriamiento (Taber, 1929). La gelifluxion (G) es otro 
oomponente y el movimiento retrogrado (if) se opone a los 
anteriores y se debe a la cohesion e interferencia de unas 
partfculas con otras (Davison, 1889). La trayectoria de la 
partfcula despu^s de un cido de hielo-deshielo sera de Pj 
a P 4 . Estos movimientos acttian oonjuntamente, pero la ge¬ 
lifluxion suele ser el proceso dominante por lo que a los 
modelados resultados de esta actividad se les llama de ge¬ 
lifluxion. 

El creep de helada aumenta con el nfimero de dclos de 
hielo-deshielo, angulo de la ladera, contenido en humedad 
del suelo disponible para el levantamiento y disminuye con 
la profundidad (Washburn, 1979). La gelifluxion puede ser 
activa con pendientes de hasta 1°. Comienza con el des- 
hielo (primavera-verano) donde alcanza su maxima inten- 
sidad y disminuye en otono debido a la pdrdida de agua del 
suelo por evaporation y flujo interno. Tambidn la geliflu¬ 
xion se incrementa con la pendiente y porcentaje de agua 


del suelo y disminuye progresivamente con el aumento de 
profundidad. Los estudios experimentales ponen de mani- 
fiesto que se restringe a los 50 cm superiores de la capa ac¬ 
tiva (French, 1996). Los experimentos de laboratorio por 
simulation indican que la gelifluxion actua unicamcnte du¬ 
rante el deshielo de las partes superiores del perfd del sue¬ 
lo, mientras que el deshielo de las capas mas profundas 
produce muy poco desplazamiento ladera abajo (Harris y 
Davies, 2000). Otros experimentos llevados a cabo por es¬ 
tos investigadores (Harris et at., 2003) ponen de manifles- 
to que la gelifluxi6n no depende del tiempo que actua el 
flujo, ya que su comportamiento es elasto-plastico. La ge¬ 
lifluxion esta fuertemente influenciada por el tamano de 
grano, ya que los sedimentos muy porosos proporcionan 
buen drenaje y no favorecen el flujo saturado, a diferencia 
de las partfculas Unas que retienen el agua y facilitan este 
tipo de movimiento. Aunque la vegetacion retarda el flujo 
del suelo, las medidas llevadas a cabo en areas vegetadas 
proporcionan valores muy superiores a las zonas despro- 
vistas de vegetation. Esto parece explicarse por el mayor 
contenido en humedad de los lugares con vegetacion, que 
retienen el agua y retardan la escorrentta (Washburn, 1967). 
Igualmente, las laderas orientadas al sol suelen tener un 
menor porcentaje de humedad que las zonas de umbna y, 
por consiguiente, las velocidades de gelifluxion son ma- 
yores en estas ultimas, aunque, por el contrario, una ma¬ 
yor radiation solar acelera el deshielo. Se han llevado a 
cabo numerosas experiencias de campo para conocer y 
cuantiftcar la gelifluxion. En laderas que fluctiian entre 5° 
y 15° los valores obtenidos varfan entre 1 y 12 cm/ano 
(Washburn, 1979). For otra parte, el flujo del suelo tiende 


FIG UR A 15.11 Esquema en el 
qje se indica el movimiento de 
las partfculas afectadas por creep 
de helada patencial (CHP), 
gellflLDcldn (G) y movimiento 
letidgrado (fl) (Washburn, 1979). 



S26 Geomorfclcgia 






a orientar los ejes mayores de los clastos en la direction de 
maxima pendicntc. 

Cuando te nemos un gran bloque sobre una masa soli- 
fluidal se moviliza, orientando su eje mayor, dejando un 
sxuco ladera arriba y un umbral hacia abajo como conse- 
cuencia del empuje. Esta caracteristica relativamente fre- 
cucnte en medios periglaciares se denomina bloque de 
arrastre (Tufnell, 1972) {Fig. 15.12). 

Los deslizamientos pueden ser frecuentes en areas de 
gelifluxidn activa y se localizan en las partes medias y ba- 
jas de las laderas (Fig. 15.13). Estan oonfmados a la capa 
activa, donde la saturacion del suelo trae consigo que se 
supere la iesistencia a l cizallamiento, dando lugar a la 
inestabilizacion de la ladera. El techo del permafrost con¬ 
trols la penetracidn de la superficie de deslizamiento y, a 
su vez, oonstituye una zona de lubrication. Los desliza¬ 
mientos exastentes suelcn ser coladas de barro (Fig. 
15.14) peliculares, cuyas cicatrices de arranque no sue- 


len superar los 5 m de diametro y sus longitudes diffcil- 
mente sobrepasan los 100 m (French, 1996). Aunque el 
deshielo es la causa fundamental de su origen, a veces 
pueden desencadenarse por Uuvias de verano. 

15.13.4 Procesos nivales 

La action de la nieve se manifiesta por rapidos movi- 
mientos de las acumulaciones nivales, denominados ava- 
lanchas, y por otra actividad mucho mas lenta relacionada 
con dep6sitos de nieve que permanecen estaticos en de- 
terminadas zonas, donde tiene lugar el conjunto de pro¬ 
cesos conocidos como nivacidn. 

Las avalanehas o aludes son movilizaciones rapidas 
de nieve, frecuentes en montanas de zonas templadas y ra- 
ras en regiones polares. Se desarrollan fundamentalmen- 
te en laderas con pendientes de 25-50° y por encima son 
inusuales debido a que la nieve no se acumula en canti- 



F1CURA IS.12 Bloque de 
anastre. Puerto de la Bonaigua 
(Plrineo leridano). 



FlGLiRA 15-13 Deslizamientos 
multiples, qua afectan a la 
peliculade detritos (debris 
slides), en la base da una ladera 
con gelifluxidn activa. Estos 
depdsitos se superponen a una 
serie terngena cretacica. Is la da 
James Ross, al Este de la 
Peninsula Antdrtica. Foto 
A. Martfn-Senano. 
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FlGtiRA 15.14 Coladas de 
barro a I pie de una lad era de 
gelifluxidn, Is la de James Ross, 
al Este de la Peninsula Antartica. 
FntoA, Martin-Seirano. 



dades apreciables con estas inclinaciones. Alcanzan gran- 
des velocidades, aunque variables, y se han obtenido va- 
lorcs superiores a los LOO lcm/h. Se pueden utilizar 
numerosos criterios para dasificar las avalanchas (Lopez 
Martinez, 1988) (Fig. 15.15). Unalud puede ser de nieve 
seca o hdmeda, transportar nieve o nieve y detritos y des- 
lizar sobre el teireno o desplazarse en el aire. Unas veces 
d alud esta limitado por un canal y otras no piesenta nin- 
giin tipo de confinamiento. 


Criteria 

T%n da avalancha 

Fonna 

cblaiotuia 

De placa 

JZtif 

Hotua lai^tubial 

Cola da A 

Rotua puitual 

Fosicifti 
tfe la sinrficta 
cfedesfzCTte 

St^erfictal 

De fondo 




Trazado 
tfe la avalancha 

De bdera v™ — * 

Noccnfiiada 

De conedor j. 

M 

Canafizado 

Tipo 

tta moviiiHirio 

Depotra 

Bi elate 

Densa 

Solve el tefreno 

RMuinJenta-densa 

Minlo 

Tipo de lieu e 

De lieueseca {poSvos} 
sit agua Hxe 

De nieve huneda 
con agua Hxe 


FIG LIRA 15.15 Clasificacion de las avalanchas, Recopilado 
y adaptado de varies autores (Lopez-Martinez, 1963). 


La inestabilidad de las acumuladones de nieve se debe 
a varias causas (Emblelon, 1979b). Los aludes son mas 
frecuentes despu^s de que han tenido lugarfuertes preci- 
pitaciones nivales, que producen una sobrecarga sobre la 
nieve previamente depositada. La presencia de capas de 
nieve helada antes de una nueva piecipitacidn proporcio- 
na pianos de debilidad estiuctuial por los que puede 
desencadenarse la avalancha. Finalmente, la percolacion 
de agua de fusion nival facilita la generacion de las ava¬ 
lanchas. 

Se diferencian dos tipos fundamental de al udes (Fur- 
dada, 1996). Las avalanchas de polvo que son una masa 
informe con un efecto geomorfologico muy limitado, pero 
que pueden destruir arboles y casas en su trayectoria. Las 
avalanchas de placa se movilizan a favor de una super- 
ficie de deslizamiento, que puede ser nieve vieja (avalan¬ 
cha superficial) o el substiato rocoso (avalancha de fondo), 
en cuyo caso airastran panic ulas minerales efectuando una 
importante labor erosiva. Se producen fundamentalmente 
durante la dpoca de deshielo y en invierno (Owens, 2004). 
Tambi6n se deben considerar oomo aludes a las avalanchas 
de nieve saturada en el agua (Hestners, 1985) que discu- 
iren en primaveia a lo largo de cursos fluviales en areas 
articas y que son capaces de transportar bloques de 100 
Tm con pendientes de 5°. 

Las avalanchas presentan una gran variabilidad tanto 
en el espacio como en el tiempo. Hay zonas en las que son 
muy poco frecuentes y otras en las que, por el contrario, 
son un suceso com tin. A menudo, los aludes reutilizan an- 
tiguas vlas de movilizacidn, que son indicadores para lle- 
var a cabo labores de cartografla de riesgos de avalanchas. 

Ya hemos indicado que la accion geomorfica de las 
avalanchas de polvo es muy escasa, pero las avalanchas 
de fondo ejercen una importante erosion. Machos de los 
canchales y conos de detritos se construyen en parte por 
avalanchas (Figs. 15.16 y 15.17). Las avalanchas remue- 
ven y toman las partlculas sueltas, que ejercen una accion 
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FIGLRA 15.16 Canales de 
avalancha, cartchales y conos da 
detritos. Cordillera Principal de 
los Andes. Punta Vacas 
(provincia de Mendoza, 

Argent na). 



FIGLRA 15,17 Canchales at 
pie de morfologias aciculares. 
oonstituidos per basaltos. Isla de 
James Ross, al Este de la 
Peninsula Antartica. Foto 
A. Martin-Serrano. 


erosiva en su movimiento y profundizan los canale 5 por 
los que se desplaza {Keylock, 1997). 

La nivacion, definida primeramente por Matthes 
(1900), es una combinacion de procesos de crioclastia, ge- 
li fluxiOn, creep de helada y acciOn de las aguas de esco- 
iTcnti'a resultantes de la fusion de las acumulaciones 
nival es (Thorn y Hall, 2002). Cuando existe permafrost 
por debajo de la nieve, el agua procedente del deshielo 
vuelve a congelaise. En suelos no helados, si el espesor 
de la nieve supera el metro de potencia, la temperatura esta 
proxima al punto de congelacion y la capa de nieve aisla 
de los dtios de hielo-deshielo, ejereiendo por oonsiguiente 
una aocion protectora {Embleton y King, 1975b). Cuando 
la acumulacion nival es delgada las condiciones para la ac¬ 
tuation de la crioclastia son las mas adecuadas. En las ver- 
tientes orientates de Penalara {Sierra de Guadairama, 
Espaha) la nivacion es efectiva solo cuando aflora el man- 


to de meteorizacion o las morrenas. Por el contiario, la 
vertiente occidental no muestra signos de la action de la 
nivacion, excepto cuando movimientos de masa catastrd- 
ficos alteran la regularidad de las laderas {Palacios et al., 
2003). La nivacion es mas activa en ambientes subarticos 
y alpinos y su efecto geomorfologico mas sobresaliente 
son los nichos de nivacion (Thorn, 1988a). 

15.1.3.5 Actividad fluvial 

No existen muchos trabajos sobre la action fluvial en los 
ambientes periglaciares. Esta se ha considerado siempre 
poco relevante debido a la presencia de suelos helados du¬ 
rante una parte importante del ano. Los rfos que discurren 
pOT estos terrenos (Fig. 15.18), sin alimentation alogena, 
fluyen durante unos pocos meses en la Opoca de deshielo 
y por esto se supuso que las aguas de escorrentfa juegan 
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F1GURA 15.18 Arroyo de 
deshielo y lad eras cubiertas per 
dstritos heteromatrices, que 
recjbren materiales terrigenos 
<jetacicos. Isla de James Rasa, 
al Este de la Peninsula Antarfica, 
RjtoA. Martin-Serrano. 



un escaso papel en la elaboracidn del tnodelado (French, 
1996). 

Los n'os en las areas periglaciares se alimentan de nie¬ 
ve y hielo fundido, lluvia, agua subterranea, una pequena 
cantidad de suelo helado y escorrentfa de aguas extra- 
periglaciares. La mayorfa de los rfos estan muy influen- 
dados por la fusion de la nieve y su sistema de flujo 
estacional se conoce como regimen nival, que consta de 
un periodo de flujos elevados sostenidos por agua de fu¬ 
sion con una importante escorrentfa diurna (Vanderberg- 
he y Woo, 2002). 

La fusion de la nieve cafda durante el invierno se pro¬ 
duce en la primavera muy rapidamente y se desarrolla en 
dos o tres semanas. Da lugar a crecidas o inundaciones que 
se manifiestan en los hidrogramas por un rapido ascenso 
de la curva que termina con un pico neto, seguido por una 
prolongada recesion que dura dos o tres meses (Arnborg 
et al, 1967). Esto conduce a un periodo estival alimenta- 
do por campos de nieve permanente o glaciares. En zonas 
muy aridas pueden desarrollarse lluvias de tormenta du¬ 
rante la dpoca de verano. Aunque la precipitacidn anual 
sea pequena la escorrentfa se concentra en pocos dfas, de 
tal forma que se estima que entre el 30 y 90% de la esco- 
irentfa anual se limita a las dos o tres semanas de las cre¬ 
cidas de fusion nival (Clark, 1988). Finalmente, en los 
albores del invierno comienza de nuevo la etapa de hela- 
da en la que cesa la escorrentfa. 

En estos medios periglaciares el txansporte de sedimen- 
tos en general es bajo y a veces deriva parcialmente de 
sedimentos de origen glaciar. Se reconoce un claro predo- 
minio de la carga de fondo, que puede alcanzar hasta el 
90%, un transporte por disolucidn insignificante (<1 %) y 
una caiga en suspensidn que fluctua entre el 5 y 25% 
(Church, 1972). El volumen de materiales transportados y 
calculados por diferentes tdcnicas para distintas cuencas de 
drenaje, permite obtener valores de rebajamiento superficial 
que oscilan entre 0,03-0,5 mtn/ano (Arnborg et al., 1967). 


530 Geomorfologia 


Los canales de los rfos son predom i nantemente trenza- 
dos (braided), de acuerdo con su gran carga de fondo, 
inestables y con una marcada movilizacion de sus bairas, 
que pueden quedar cubiertas en las avenidas. El agua de los 
rfos ejerce una erosidn tcnnica por fusion de sus maigenes, 
genera socavamientos con colapsos acompahantes. Esta 
continua erosion tcrmica produce un ensanchamiento del le- 
cho y da lugar a seociones del canal con morfologfa en U 
(French, 1996). Por otra parte, los grandes rfos pueden cre- 
ar un talik bajo su lecho y encajarse en el mismo. 

15.1.3.6 Accion del viento 

En areas articas y antarticas las extremas condiciones de 
Mo y aridez imposibilitan el crecimiento de la vegetacion 
y, por consiguiente, el viento puede ejercer una accion im¬ 
portante al no encontrar trabas significativas para su acti- 
vidad (Yershov, 1998). Durante el Pleistoceno jugo un 
papel fundamental el transporte y sedimentacidn de par- 
tfculas eolicas, que cubren importantes extensiones de Eu¬ 
rasia y del centra de los Estados Unidos (Embleton y King, 
I975a,b) (Fig. 15.19). La cubierta de arenas consrituye un 
deposito continuo en Europa central y en Reino Unido es 
muy desigual. Entre el ultimo maximo glaciar y el co- 
mienzo del Holoceno se reconocen tres fases de acumu- 
lacion de arenas edlicas. Estas fases no coinciden 
estrictamente con condiciones estadiales o glaciares. La 
aridez, la cubierta de vegetacion esparcida y las respues- 
tas retrasadas de la actividad eolica al cambio climatico 
determinan el periodo de las fases eolicas (Kasse, 2002). 
Por otra parte, ademas de la movilizacidn de partfculas mi- 
nerales, los vientos invernales redistribuyen la nieve y en 
verano esta cobertera se adelgaza o desaparece en las la- 
deras orientadas al sol. Estas modificaciones son m uy im- 
portantes en la actuacion de la nivacion y en la genesis de 
morfologfas, tales como los valles asim&ricos y lagos 
orientados, que seran analizadas con posterioridad. 





F1GURA 15.19 la zona periglaciar 
pleistocene de hiorteamerica, Begun on 
mapa de Rrunnschwerler (interpnetado por 
Jahn p 1975). Limite de la zona periglaciar: 

1) septentrional; 2) meridional; 3) glaciacidn 
Wisconsin; 4) tundra alpina polar con 
permafrost continue; 5) tundra alpina polar 
con permafrost discontinue; 6) loess en 
tundra; 7) loess en estopa-bosque. 


En estos desiertos frios polares, la accion eolica sobre 
el substrate, que se manifiesta fundamentalmente duran¬ 
te los meses de verano, produce el arranque o deflation 
de partfculas finas, que pueden dar origen a pavimentos 
periglaciares en llanuras aluviales o de till. La sobreexca- 
vacion en determinados lugaxes genera cubetas de defla¬ 
tion (Seppala, 2004). En su transporte los sucesivos 
impactos van a dar lugar a ventifactos o cantos afacetados, 
yardangs en afloramientos rocosos {formas en bongo alar- 
gadas) y microyardangs en sedimentos incoherentes (mi- 
(romorfologias acuchilladas y alineadas), asf como tafonis 
prdximos a la base (French, 1996). 

La accion combinada de sedimentacidn eolica de nie- 
ve y de partfculas minerales da origen a los depositos 
niveo-edlicos (Koster y Dijkmans, 1988). Su fusion dife- 
rencial produce, al igual que en las masas de hielo, topo- 
graffas de pequehos montfculos y depresiones, que 
desapaiecen de un aho a otro. Sin embaxgo, la caracterfs- 
tica mas sobresaliente viene dada por la acumulacion de 
partfculas bajo la forma de dunas de arena y sobre todo 
de mantos de limo, denominados loess (Pdw£, 1955, P6w6 
et al., 1995) (Fig. 15.20). Estos proceden de nubes de pol- 
vo que se depositan a grandes distancias de su fuente de 
origen. Son depositos fundamentalmente masivos, bien 
dasificados, con un 50-60% de partfculas de diametro 
comprendido entre 0,01 y 0,05 mm y el resto de tamano 
arena y arcilla. Su color es gris y cuando se meteorizan 



F1GLRA 15.20 Deposito de loess con paleosuelos 
humiferos enterrados. Neerijse (Belgica). 
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adquieren tonal idades parduscas claras. Presentan estruc¬ 
tures de moldes de curia de hielo, solifluidales y criotur- 
baciones. Durante el Pleistooeno se desarrollaron extensas 
acumulaciones de loess en torno a los marines tneridio- 
nales de los easquetes glaciates de America del Norte y 
Eurasia. No obstante, no todos los loess son periglaciares, 
sino que hay muchos originados en medios desdrticos tro- 
ficales. 

Cuando se obtiene para amplios territorios la direcdon 
y sentido del viento, a partir de las estructuras internas de 
los depositos eolicos y de las formas erosivas, es posible 
teconstruir las condiciones dominames del viento y por lo 
tanto de las isobaras en esa dpoca (Poser, 1950) (Fig. 
15.21), que ayudan a establecer el tipo de climas perigla¬ 
ciares preponderantes. 



FIGURA 15.21 Pnesion atmosferica en veiano y direcciones 
del viento en Europa durante la epoca Taidiglaciar. H y L: Altas 
y bajas pres ion es, respectivamente (Poser, 1950). 



Formas periglaciares 


Los numerosos procesos periglaciares analizados en el ca- 
pftulo anterior son los responsables de la generadon de las 
distintas morfologfas periglaciares. Se reconocen dos am- 
bientes principales en los que se desatrollan intensamen- 
e estas formas. Las altas latitudes constituyen el area de 
mayor extension, donde los contrastes climatioos son mar- 
cadamente estacionales, mientras que en las zonas de las 
monlanas de latitudes medias y bajas las variaciones del 
dim a presentan sobre todo fluctuadones diarias, como en 
las cordilleras de los Andes, Himalaya y montanas de Afri¬ 
ca ecuatorial. Este contraste ejetce un control importante 
en la mayorfa de los procesos que operan para originar mo- 
delados periglaciares (King, 1976). 

Las variadones de los dnturones climaticos durante el 
Gralernario treen consign modificacioncs fundamentals 
en la reparticion de las zonas perigladares. En la actuali- 
dad podemos reconstruir distintos ambientes periglaciares 
mediante el reconocimiento y estudio de las formas relic- 
tas (Washburn, 1979), para lo cual debemos diferendar las 
formas periglaciares funcionales de las inactivas. 

15.2.1 Suelos ordenados 

Se trata de microformas muy llamativas de aspecto circu¬ 
lar, poligonal y bandeado, a las que se dedico una gran 


atencion durante las primeras exploraciones de las areas 
periglaciares, en detrimento de otro tipo de morfologfas 
de mayor desarrollo areal (French, 1996). No son espe- 
cfficas de estos medios y formas similares pueden de- 
sarrollarse en otros ambientes, sobre todo en las zonas 
desdrticas calidas (Hunt y Washburn, 1966). Tenemos, por 
consiguiente, un problema de convergenda de formas o de 
equifinalidad, ya que distintos procesos pueden generar las 
mismas morfologfas como respuesta a variaciones de hu- 
medad del suelo. Esto es muy importante de cara a una 
adecuada interpretadon ambiental de formas relictas. Asf, 
en el medio semides^rtico de la Depresion del Ebro y en 
los alrededores de Zaragoza (unos 200-300 m de altura), 
varies investigadores (Johnson, i960; Brosche, 1971, 
1972) interpretaron diversas estructiu-as en depositos de 
terraza como curias de hielo y crioturbaciones, aunque 
real me me se originaron por disolucion de yesos infraya- 
centes e hinchamiento de formaciones arcillosas, entre 
otros procesos (Zuidam, 1976a,b). Las finicas morfologf¬ 
as que son especfficas de ambientes perigladares son las 
generadas por agrietamiento tdrmico de suelos helados, 
puesto que indican permafrost o frfo intense. 

Los suelos ordenados periglaciares se generan en la 
capa activa y se dasifican, segfin la clasica diferendacidn 
de Washburn (1956), par su forma geomdtrica en cfrculos. 
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poligonos, redes, escalones y bandas. Para cada una de 
estas tnicrofomias se tiene en cuenta la presenda o 
auscncia de clasificacidn de las partlculas del suelo. Los 
drculos, poligonos y redes se desairollan fundamental- 
mcnte sobrc superficies horizontales. Sus celdillas tienden 
a alargarse con pendientes de 2° a 7° y las formas cerra- 
das se convierten en bandas (Sharpe, 1938; Biidcl. I960) 
(Fig. 15.22). 

Los drculos tienen dimensiones comprendidas clitre 
0,5 y 3 m. Los carentes de dasificacidn presentan su par¬ 
te central abombada, agrietada y desprovista de vegeta- 
cion. Suelen tener un alto contenido en material fino y en 
seccion transversal presentan estructuras que indican em- 
puje en sus areas centrales. Los drculos clasificados tie¬ 
nen un borde de piedras rodeando a material mas fino. Las 
piedras tabulares tienden a presentar el eje mayor en la ver¬ 
tical y paralelo al borde (Furrer, 1968). Al igual que los 
anterioies pueden estar solos (Fig. 15.23) o agrupados 
(Fig. 15.24). Holness (2003) senala que la fonnaci6n de 
los drculos se debe a levantamientos por heladas diferen- 
dales asodados a celula de oonveccion. Los procesos mas 
importantes que se aducen para la genesis de los drculos 



FI Cl? R A 15.22 Bloque diagrams en el que se observa 
oomo poligonos clasificados, desarrollados sob re superficies 
de muy baja pendiente, se tiansforman en bandas dasificadas 
con el aumentode inclinacion de la ladeia (Sharpe, 1938). 



FICL'RA 15.24 Cficulos clasificados. Islas Shetand del Sur 
(Antartida). Escala = 1 m. Foto J. Lopez Martinez. 

son los de levantamiento diferenctal y desplazamiento de 
masas, junto con los de dasificacion (Jahn, 1975). 

Conviene diferenciar dos tipos de poligonos: los que 
tienen dimensiones inferiores a! metro y los superiores a 
esta medida, ya que suelen tener un origen distinto (Was- 



FIGURA 15.23 Cficulo de 
piedras clasificado y alargado y 
relicto en el interior de una dolina 
en embudo. El borde esta 
constituido por clastos de menor 
lama ho que los existentes en la 
zona central. Tambi£n pueden 
obseivaise escalones no 
dasifeados en las laderas de la 
dolina. Se trata de formas 
relictas. Siena de Javalambre 
(provincia de Teruel). 
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hburn, 1979). Los polfgonos pequenos no clasificados pue¬ 
den terier como mfnimo hasta 5 cm de diametro y los gran- 
des alcanzan dimensioned que pueden superar los 100 m. 
Se desarrollan sobre particulas de tnuy diverso tamano y 
la vegetacion se concentra en los bordes, enfatizando la 
forma poligonal. Los polfgonos de curia de hielo tienen la 
curia coincidente con sus lfmites y su celda estalevantada 
en periodo de ciecimiento y deprimida, junto con charcas 
de agua, en dpoca de extenuacion {Jahn, 1972). Los bordes 
leflejan un comportamiento contrario. Algunos polfgonos 
pueden presentar pequenos pingos y formas poligonales 
de menor tamano en el interior de la celula principal. En 
los polfgonos clasificados el borde esta constituido por 
piedras que englobanmaterial mas fino (Fig. 15.25). El ta¬ 
mano mfnimo de las formas menores es de 10 cm y el ma¬ 
xi mo de los polfgonos grandes no supera los 10 m. Los 
dastos disminuyen de tamano con la profundidad y o bien 
se estrechan hacia aba jo o, por el contrario, se ensanchan 
paulatinamente perdidndose en una capa continua de das¬ 
tos {Jahn, 1975) (Fig. 15.26). Para la gdnesis de un polf- 
gono el agrietamiento es fundamental. Los de mayor 
lamaho parece ser que se producen por agrietamiento por 
helada y en las formas menores el agrietamiento es por de- 
secacion o dilatacion (Washburn, 1979). 



FIG UR A 15.25 Poligonos clasificados. Islas Shetland del 
Sur (Antartida). Escala = 1 in. Foto J. Lopez Martinez. 



F1GURA 15.26 Seccidn transversal de poligonos 
clasificados. (a) Borde de piedias que se ensancha hacia 
aba jo. (b) Borde de piedras que se eslrecha en piofundidad 
(Jahn, 1975). 

Las redes se refieren a formas intermedias entre po¬ 
lfgonos y cfrculos, pudiendo estar o no dasificados. Una 
forma que se engloba en este grupo es el cesped almo- 
hadillado (Fig. 15.27). Son formas alomadas provistas 
de vegetacion, con diametros maximos de 1 -2 m y altu- 
ras en torno a los 50 cm. En su interior se reconocen crio- 
turbadones. Se desarrollan por encima del Ifmite de 
crecimiento de los arboles y su origen parece estar en 
nelacidn con desplazamiento de masas (Schunke y Zol- 
lai, 1988). 

Otro tipo de suelo ordenado son los escalones que se 
localizan en laderas de 3-20° de inclinacidn formando ban- 
cos en las mismas. Los escalones carentes de dasificadon 
presentan un borde con vegetacion, mientras que en los 
clasificados su frente es de dastos con disposicion imbri- 
cada (Sharp, 1942a). Los escalones no clasificados deri- 
van muy posiblemente de cdsped almohadillado y los 
clasificados de drculos y polfgonos clasificados (Was¬ 
hburn, 1979). Su origen parece estar relacionado funda- 
mentalmente con movimiento difetencial de masas. 

Las handas o sue I os estriados estan const ifuidos por 
un conjunto de franjas paralelas a la Ifnea de maxima pen- 
diente de la ladera. Los suelos estriados no dasificados es¬ 
tan formados por bandas con vegetacion que alternan con 
otras enlas que la cubierta vegetal es escasa o inexisten- 
1e. En las bandas clasificadas (Fig. 15.28) la alternancia 
se produce entre franjas de dastos y otras de material fino. 
Por lo general suelen ser rectas y alcanzan hasta los 120 
m de longitud (Washburn, 1969). Los ejes mayores de los 
dastos estan en el piano vertical y paralelos a la banda. El 
lamaho de los dastos diminuye con la profundidad y la 
clasificacion penetra como maximo hasta un metro. Los 
polfgonos dasificados, a partir de 2° de pendiente (Co- 
Uard, 1973), se convierten paulatinamente en bandas cla¬ 
sificadas (Fig. 15.22) como consecuenda del sellado de 
las earns del polfgono, perpendiculares a la pendiente, por 
movimiento de masas (Furrer, 1968). 
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FIG LIRA 15.27 Cesped 
almohadillado. Alto valle del no 
Ter (Pirirteo gerundense). 



FJGL'RA 15,28 Suelos 
estriados clasificados relictos. 
Sierra de Javalambre (provincia 
de Tenjel). 


Aunque se han llevado a cabo cons idem dories sobre 
la genesis de los suelos ordenados periglaciares, su origen 
es problematieo. No hay duda de que los suelos ordena¬ 
dos son poligdneticos, por lo que formas similares pueden 
deberse a diferentes procesos gen&icos. Ademas, la acti- 
vidad de algunos procesos puede producir formas distin- 
tas (Washburn, 1979). Todo ello indica que, a pesar de la 
gran literatura existente sobre esta tematica, el origen de 
los suelos ordenados periglaciares permanece lleno de in- 
terrogantes. 

15.2.2 Colinas con nucleo de hieio 

Comprende un amplio grupo de pequenas lornas produci- 
das por procesos ligados a la accion de la helada. La ma- 
yorfa se producen por nueva foimacion del permafrost en 
zonas no heladas de llanuras de inundacion y cuencas lim- 
racas (Yershov, 1998). Existe una amplia literatura al res- 


pecto, en la que se han propuesto numerosos nombres para 
su diferenciacidn, lo que ha creado un importante confu- 
sionismo. Estas colinas pueden ser perennes, como las pai¬ 
sas y pingos, y estacionales, como los hidrolaoolitos o 
ampollas {blisters). Esras dltimas, de 1 -8 m de altura y de 
3-50 cm de diametro, han sido poco estudiadas por su na- 
turaleza effmera y su desarrollo, ligado normalmente a la 
etapa invernal donde aparecen cubiertas de nieve. Su ori¬ 
gen esta en relacidn con agua subterranea por encima del 
(echo del permafrost (Pollard, 1988). 

15.2,2,1 Raisas 

Son pequenas colinas desarroLladas en lugares pantanosos 
y en zonas de permafrost discontinuo y esporadico (Zol- 
tai, 1971). En la actualidad se localizan en areas cuya tem- 
peratura media anual esta por debajo de 0°, como en 
Canada, Islandia, Suecia y regiones alpinas (Kershaw y 
Gill, 1979). Se presentan aisladas o agrupadas y por su 
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morfologta se diferencian paisas en domo de 0,5-7 m de 
altura, 10-30 in de anchura y longitudes de 15-150 m. Las 
paisas de mayor tamano tienden a ser considerablemente 
menos conicas que las menores. Las paisas en forma de 
cordon tienen una altura menor y se alargan, a veces cien- 
tos de metros, paralelas a las curvas de nivel o perpendi- 
culares a las mismas. Las paisas de platafoima se elevan 
1-1,5 m sobre las turbeias circundantes y ocupan exten¬ 
sions desde cientos de metros a varios kilometres y es- 
tan en relacion con deshielos diferenciales. Por ultimo, los 
oomplejos de paisas agrupan a muchos de los tipos dife- 
lenciados en diversas etapas de su crecimiento y presen- 
tan muchas depresiones cerradas generadas por desbielo 
(Seppala, 1988). Algunos autores dc no mi nan turbeias re¬ 
lic uladas {string hogs) a la agrupacion de algunos de los 
tipos de paisas diferenciados. Por otra parte, la superficie 
de la paisa estaagrietada por procesos de diiatacidn y de- 
secacion (Embleton y King, 1975b). 

Se distinguen dos tipos de paisas en funcion de su es- 
tructura interna. Las paisas con micleo de turba presentan 
una capa superficial de turba seca que se deshieb en ve- 
rano. El 80-90% del interior es hielo en forma de peque- 
nos cris tales y lentejones de hielo segregado de 5-10 mm 
de espesor y hacia el fondo de 5-10 cm. La base suele ser 
de particulas minerales de tamano limo. Las paisas con nd- 
deo de limo presentan igualmente una capa superficial de 
turba y un micleo de limos y arcillas con lentejones y ve- 
nas de hielo dispuestas horizontal y verticalmente en for¬ 
ma de enrejado (Seppala, 1988). 

El origen de las paisas esta rebcionado en gran parte 
con la menor conductividad tcrmica de la turba seca con 
respecto a la turba saturada y helada, que es unas veinte 
veces superior (Washburn, 1979). En invierno b turba se 
humedece y aumenta su conductividad tdrmica penetran- 
do profundamente la helada, formandose el hielo segre¬ 
gado y por presidn criostatica las elevaciones domaticas. 
Durante el verano, al secarse b turba superficbl actda 
como aislante y es necesario mas calor y tiempo para que 
se produzca la fusion de la parte anteriormente helada. Las 
paisas pueden desintegrarse paulatinamente, a partir de sus 
margenes, por aumento de temperatura y convertirse en 
pequehas charcas poco profundas donde pueden comen- 
zar una nueva generacion de turba (Friedman et al., 1971). 
Han sido citadas paisas de tipo estacional, ligadas a rezu- 
mes, en la Paramera de la provincia de Avila, a 1.200 m 
de altitud (Molina y Pdlitero, 1982) 

Aunque b mayorfa de las paisas existentes en los pu¬ 
lses escandinavos se formaron hace 1.000-3.000 alios, pa- 
rece ser que algunas se han formado muy recientemente, 
segun valores suministrados por dataciones absolutas 
(Seppala, 1988). 

15 . 2 . 2.2 Pingos 

Es la denominacion en lengua esquimal de colina. Tambicn 
se les conoce como hidrolacolitos y en Siberia se les lla¬ 
ma bulgunniaks. Se trata de colinas de forma conica, con 


nticleo de hielo que, por lo general, destacan sobre exten- 
sasllanuras. Recientemente se han reconoddo pingos sub¬ 
marines en algunas plataformas. No se sabe si han crecido 
bajo el mar o despuds de haberse generado en tierra han 
quedado invadidos por las aguas marinas. El pingo de ma¬ 
yor altura en areas emergidas es el pingo Ibyuk, cerca del 
Delta del Mackenzie (Canada), con 48 m, aunque la ma¬ 
yorfa no supera los 20 m. Sus diametros varfan entre 30 y 
600 m y cuanto menor es el mismo mayor es su altura. A 
veces son alaigados, superando el kilometre, y con alturas 
maximas del oiden de 9 m. Como mantienen el mismo dia- 
metro durante su credmiento, las laderas son cada vez mas 
inclinadas, aunque su pendiente no supera los 45° (Pissart, 
1988). En su superfide aparecen dos tipos de grietas. Unas 
de distribucidn radial que oonvergen en la cumbre y resul¬ 
tan del empuje durante el credmiento (Washburn, 1979). 
Si son muy abiertas puede producirse la fusion parcial del 
hielo infrayacente, pudiendo dar origen a una depresion a 
modo de crater en b cumbre. El otro sistema es de tipo con- 
cdntrico, menos marcado que el anterior, que se produce 
en etapas de crecimiento negativo o de desintegracion del 
pingo {Miiller, 1959). A diferenda de las paisas, los pin¬ 
gos tienen un micleo masivo de hielo, que se extiende al¬ 
gunos metros por debajo de la superficie del terreno 
(Lundquist, 1969). El material que lo recubre suele estar 
constituido por sedimentos sueltos, tales como gravas, are¬ 
nas y limos, pere tambicn se oonocen pingos con coberte- 
ra rocosa de areniscas y argil itas. La maxima potenda 
conodda de esta capa es de 14 m. La velocidad de cred¬ 
miento varfa desde valores muy bajos hasta 13 m/ano 
(Mackay, 1973). Por otra parte, todos los pingos existen¬ 
tes en la actualidad tienen una edad inferior a 10.000 anos 
y algunos solo de cientos de anos. Finalmente, los pingos 
pueden desintegrarse paulatinamente por un aumento de 
temperatura, convirtididose en lagos de deshielo. 

Los pingos se forman de dos maneras. Una, conocida 
como astema cerrado, que explica los pingos del Delta 
del Mackenzie y de Yakutia central (Siberia), situados so¬ 
bre zonas de potente permafrost continuo. Estan en rela- 
ci<5n con depresiones bcustres. El agua drenada hacia 
aba jo en un lago, al desarrollarse el permafrost, puede dar 
lugar a que se produzca el aisbmiento de una parte de se¬ 
dimentos saturados en agua y no helados. Al continuar la 
congebcion el aumento de volumen del agua atrapada al 
congebrse genera una pres ion criostatica que puede 
desencadenar una inyeccion de agua hacia el exterior. Si 
dsta llega a la superficie del terreno da lugar a un aufeis y 
si el agua expul sada contiene gas puede dar origen a una 
actividad explosiva. Pero, por lo general, el agua no al- 
canza la superficie sino que se hiela para generar el cuer- 
po de hielo masivo (Mackay, 1979) (Fig. 15.29). El 98% 
de los 1.380 pingos cartografiados en el Delta del Mac¬ 
kenzie estan localizados en el borde o en el interior de la¬ 
gos actuates y antiguos (Stager, 1956), lo que apoya el 
origen criostatico para los mismos. Los pingos de siste¬ 
ma abier to. situados una gran parte de los mismos en 
Alaska y Groenlandia, se localizan en areas de permafrost 
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FlGL'RA 15,29 Genesis de un pingo de sistema cerrado por 
presidn criostatica (MadKay, 1979). 

poco potente. Se originan por presidn hidrostatica que re¬ 
sult! de diferendas de altura (Holmes et at., 1968) (Fig. 
15.30) y,por lo tanto,se sittianenzonas topograficamen- 
te bajas, tales como fondos de valle o partes distales de 
laderas de suave pendiente (Muller, 1959). 

15.2.3 Morfologia y evolution 
de las laderas 

Las laderas en ambientes periglaciares se desarrollan en 
condiciones muy distintas de temperatura, humedad, lito- 
logia y coberlera de vegetacion, lo que da lugar a morfo¬ 
logia s muy diferentes. En su genesis estan implicados 
diferentes procesos, tales como la crioclastia, movimien- 
to de masas, escorrentia superfidal y nivadon, entre otros. 
Todos ellos puedenactuar de manera combinada o por se- 
parado y la intensidad de los mismos es muy variable. Por 
atro lado, muchas de las formas resultantes no son espe- 
dficas de las regiones periglaciares, dado que se produ- 
cen tambicn en otras zonas morfodimalicas. Ademas, 
algunas de las morfologias de laderas perigladares son re¬ 
lic tas, es decir formadas en dpocas pret^ritas, y en la ac- 
tualidad pueden estar en desequilibrio con el medio en el 
que se encuentran. 
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FlGL'RA 15.30 Origen de un pingo de sistema abierto por 
piesitin hidraulica (Holmes eta/., 1968). 

15 . 2 . 3.1 Laderas de getifluxidn 

Los movimientos diferenciales que experimentan los de¬ 
positor de ladera en su desplazamiento hacia el valle, 
como consecuencia de la accion conjunta de los procesos 
de creep de helada y gelifluxion, dan lugar a diversas mor- 
fologfas que se diferencian por su geometrfa (Washburn, 
1979). Las hojas de gelifluxion son laminas con un hor¬ 
de frontal generalmenle festoneado. Pueden comenzar a 
formaise sobre pendientes muy bajas, en torno a 1 -3°. Los 
banc os de gelifluxion se caracterizan por su forma de te- 
iraza y la dimension mayor de los mismos tiende a ser pa- 
ralela a las curvas de nivel. Los lobulos de gelifluxion 
(Fig. 15.31) presentan morfologia linguoide con anchuras 
de 30-50 m y junto con los bancos se localizan hasta in- 
clinaciones de 20-25°. La velocidad de movimiento en el 
centro del lobulo es superior a la de los margenes. Si los 
depositos de gelifluxidn se alaxgan considerablemente en 
el sentido de la maxima pendiente, se utiliza el trirmino de 
regueros de gelifluxion para difercnciarlos. En ocasiones, 
en verano estas masas (con caracteristicas de debris flow) 
deslizan sobre el hielo glaciar que se encuentra en super- 
ficie en el punto de fusion, lo que favorece el desliza- 
miento basal (Fig. 15.32). 

Todas estas formas se desarrollan mejor en zonas de 
escasa vegetacidn y tambicn, por lo general, en laderas 
orientadas al sol, en las que una mayor radiacion solar ace- 
lera el deshielo. Los depositos de gelifluxion suelen serhe- 
teromdricos y algunos presentan una burda e si ratification. 
Los clastos son angulosos y su fabrica se caracteriza por 
presentar los ejes mayores de los fragmentos orientados 
en la direocion del movimiento. Estas caracteristicas de los 
depositos de gelifluxion pueden tenerlas tambicn otros 
materiales solifluidales, originados en otras regiones 
morfodimalicas, aunque los resultantes de los procesos de 
clima frio son mas angulosos y estan poco afectados por 
la meteorizacion quimica. 

15 . 2 . 3.2 Terrazas de crioplanacidn 
y criopedimentos 

Estos dos aplanamientos periglaciares constituyen super¬ 
ficies de erosion de suave pendiente, que han recibido nu- 
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F1GURA 15.31 L6b jIos de 
galifluxitin. Martin Lake Area 
(Alaska). Foto F. Gutierrez. 



FIGUBA15-32 Material's 
movilizados por gel if ux ion, que al 
legar al hielo glaciar deslizan por 
el misroo. Glaciar Whisky en la 
fela de James Ross, al Este de la 
Peninsula America. Foto 
A Martin-Serrano. 



raerosas denominaciones descriptivas y gendticas en la li- 
teratura geotnorfologica. Las terrazas de crioplanacion 
se sitfian en las partes medias y alias de las laderas de co- 
linas y montanas de hasta 3.000 metros de altura. Confi- 
guran un perfil abancalado con afloramientos de substrato 
rocoso y tors {relieve residual rocoso) {Czudek, 1964) 
(Figs. 15.33 y 15.34). Son superficies elaborates en lade¬ 
ras con pendientes menores de 25° y se sitdan al pie de 
pequenos escarpes. La terraza de crioplanacion mas alta 
puede agrandarse en su evolucion, llegando a producir un 
aplanamiento de la cumbre. La anchura de las terrazas va- 
n'a desde 5 m a mas de un kildmetro y su longitud desde 
30 m a mas de 10 km. La inclinacion de las mismas es de 
1-14° y la altura del escarpe fluctua entre 1 y 50 m. El con- 
tacto entre dste y la terraza es neto y suele tener una acu- 
raulacion de nieve. La terraza esta cubierta por depositos 
solifluidales de 1-3 m de potencia, que proceden de la ac- 
tuacion de la crioclastia (Priesnitz, 1988). Inicialmente, las 


terrazas pueden tener un control estructural, aunque su ge¬ 
nesis esta ligada a los procesos de nivacion en los que el 
material suministrado por la gelifraccion junto con las 
aguas resultantes de la fusidn nival, traen consigo la mo- 
vilizaeion por gelifluxion y arroyada pelicular. Estos pro¬ 
cesos de nivacion tienen como consecuencia el retroceso 
del escarpe, con la consiguiente ampliacion de la terraza 
y aumento de la capacidad de retencion de nieve (Demek, 
1969). En Sierra Nevada y en el Pirineo oriental se reco- 
nocen ejemplos de terrazas de crioplanacion {Gomez Or¬ 
tiz, 1996), asf como en el Macizo de Hardanger (Noruega) 
(Fig. 15.35). 

Los criopedimentos son superficies erosivas de sua¬ 
ve inc!inacion desarrolladas al pie de laderas en los mar- 
genes de los valles. Por lo general, solo se reconoce un 
nivel, aunque excepcionalmente pueden existir otros ni- 
veles dispuestos escalonadamente. Son de dimensiones 
mayores que las terrazas de altiplanacion, con anchuras al- 
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FJGURA 15.33 Perliles de lad era con terrazas de altplanacion y tois en las Montafias Hmby Jesenik (ChecoslovaqLjia) 
Pzudek, 1964). 



FIGURA 15.34 Tbrs en granite 
al ENE de Fairbanks (Alaska). 
Foto F. Gutierrez. 



FIGURA 15.35 Tenaza de 
Gfioplanacidn y gladarde escarpe 
del Casquete de Haidanger 
(No mega). 
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rededor del kilometre y longitudes de decenas de kilome- 
tros. La inclinacton varfa entre l y 12° y su perfil es rec- 
nlineo o ligeramente concavo. Presentan una dclgada 
oobertera de detritos que no supera los 2 m de potencia y 
el substrato aflora frecuentemente. En la zona de arranque 
de los criopedimentos son frecuentes las morfologias so- 
lifluidales yen las partes distales se pueden enoontrar sue- 
los ordenados (Priesnitz, 1988). Suorigen esta en relation 
con la accidn de la helada en su area madre, en la que se 
movilizan los depfisitos, al igual que en las terrazas de 
crioplanacidn, por gelifluxidn y arroyada. La diferencia 
esta en que esta ultima es mucho mas activa y como con- 
sec uencia el transporte es mas lejano. En las partes bajas 
la arroyada es difusa y las partt'culas se transportan por ca¬ 
rta les fluviales trenzados poco profundos. Esta continua 
production y exportation de materiales (leva consigo el 
lento retroceso de las laderas y la ampliation de las di¬ 
mens iones del criopedimento (Czudek y Dcmek, 1970a). 


Por otra parte, los criopedimentos presentan una gran ana- 
logta con los pedimentos de los desiertos calidos, aunque 
su origen es diferente (Demek, 1969). 

15.2.3.3 Canchales y conos de derrubios 

Son acumulaciones de ladera mas o menos continuas de 
clastos angulosos, que aun siendo muy frecuentes en am- 
bientes peri glad ares, sobre todo de areas alpinas, tambidn 
se localizan en otros medios climaticos, en especial en 
desiertos calidos. Los canchales son mantos de derrubios 
que recubren las laderas, prindpalmente en sus partes me- 
dias y bajas, y estos dastos proceden de las areas escar- 
padas superiores constituidas por rocas resistentes. Su 
potenda puede ser pelicular aunque en ocasiones alcan- 
zan 30 m de espesor (Brunner y Scheidegger, 1974) (Figs. 
15.36 y 15.37). Los perfiles de estas acumulaciones son 
por lo general cOncavos y tienen una mayor inclination en 


FIGL’RA 1.1.36 Canchales y 
on nos de derrubios en Punta 
Vacas (pravinda de Mendoza, 
Argentina), Cordillera Principal de 
10$ Andes. Qbs^rvese la 
rnportante progradacion de los 
derrubios de ladera sobre el 
trndo del valle seco. 



FIG UR A 15,37 Canchales y 
oonos de derrubios. En primer 
lermino, depdsitos fluvioglaciares. 
Zona de Punta-Vacas (provincia 
de Mendoza, Argentina). 

Cordillera Principal de los Andes. 
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la parte superior. La pendiente del canchal corresponde 
con la del angulo de reposo del material mas grueso de- 
positado y oscila entre 25° y 40° (French, 1996). Si el can¬ 
chal tiene una gran longitud se puede observar una 
dasificacion de los clastos, estando los de menor tamano 
en la parte superior y los mayoies en la zona mas baja, 
como consecuencia de su mayor energta cindtica (Was¬ 
hburn, 1979). Los clastos alargados tiendena presenter su 
eje mayor paralelo a la pendiente de la ladera. 

La rotura de las rocas situadas en el escarpe superior 
puede produdrse por varios mecanismos, aunque en los 
ambientes periglaciares la crioclastia es el proceso domi- 
nante. Los gelifractos resultantes se movilizan ladera aba- 
jo y esta continua exportacion l leva consigo la retirada del 
escarpe. La velocidad de retroceso depende del tipo de roca 
y de su estructura y es del orden de l mm/ano en Laponia 
y Spitsbergen (Rapp, 1957) 6 1-3 mm/aho en Gran Breta- 
na (Ballantyne y Kirkbride, 1987). Los dastos se movili¬ 
zan en el canchal por rodadura, creep y en ocasiones por 
pequehos deslizamientos. El movimiento se localiza en el 
medio metro superior del canchal y su veloddad es muy 
variable y fluctua entre 1 y 500 cm/aho (Washburn, 1979). 

Cuando los fragmentos rocosos resultantes de la geli- 
vacion se canalizan, van produciendo en su transporte una 
hendidura en el substrata, que a veces util izan las avalan- 
chas de nieve y/o roca. El material movilizado se deposi- 
ta finalmcntc dando origen a conos de derm bios (Fig. 
15.38) de perfil manifiestamente convexo. Estos conos fre- 
cuentemente coalescen con otros laterales, adquiriendo en 
ocasiones morfologfas similares a los canchales. 

1S.2.3.4 Campos, laderas y rfos de bloques 

Se localizan sobre o al pie de rocas duras de diversas li- 
tologtas que estan afedadas por pianos de fisibilidad, cuyo 
espaciado entre los mismos es predominantemente de di- 
mensiones decimdtricas. La actividad de los procesos de 
meteorizacion, fundamental me me la crioclastia en estos 
ambientes periglaciares, sobre estos macizos rocosos da 
lugar a clastos de tamano bloque, de escala decimdtrica y 
mdtrica, junto con partlculas de dimensiones menores. Es- 
tas acumulaciones de bloques pueden estar cubiertas por 
vegetacidn, en cuyo casotienen un relleno intersticial den- 
tro del armazon de bloques. Cuando tiene lugar una ex- 
portacion de las partlculas finas superficiales por el agua, 
el deposito adquiere una textura abierta en la que los blo¬ 
ques se soportan entre si. Segfin su posicidn topografica, 
aestas acumulaciones se les denomina campos o Uanuras 
de bloques, ladetas de bloques y rfos o corrientes de blo¬ 
ques, que se sitiian en fondos de valle o en indsiones exis- 
tentes en las laderas (Washburn, 1979). Todas estas 
morfologtes se localizan generalmente en zonas elevadas 
de altas latitudes y alpinas. 

Los campos o Uanuras de bloques son exlensas acu¬ 
mulaciones de clastos angulosos, en los que mas de la mi- 
tad de la superficie esta cubierta de bloques empastados 



FIG l 1 R A 15.38 Cano de derm bias de grandes dimensiones 
en Punta Vacas (provincia de Klendoza, Argentina), Coidillera 
Principal de los Andes. 


por partfculas de menor tamano. Se desarrollan en super¬ 
ficies horizontales o de debil pendiente y se establece una 
indinacion de 5° como llmite entre campos y laderas de 
bloques. Reflejan una intensa aoci6n de la crioclastia 
(Smith, 1953; Dahl, 1966). En el noroeste de la Peninsu¬ 
la Ibdrica son frecuentes los campos de bloques (Valcar- 
cel y Pdrez Alberti, 2002; Garcia de Celis, 2002). 

Las laderas de bloques (Fig. 15.39) son acumulacio¬ 
nes relativamente abundantes y se producen al pie de es- 
carpes de rocas resistentes donde la meteorizacion por 
helada libera gelifractos que se movilizan ladera abajo. 
Los ejes mayores de los clastos estan por lo general orien- 
tados en la direccion de maxima pendiente y el dep6sito 
presenta una dasificacion, estando los fragmentos de 
mayor tamano en superficie y los finos en profundidad. 
Tambidn se reconoce a lo largo de la ladera un mayor por- 
centaje de partlculas finas en las partes inferiores y una 
disminucion progresiva del tamano de los clastos de arri- 
ba hada abajo. Los movimientos diferenciales de la acu- 
mulacion dan origen a formas lobulares y abancaladas en 
las paries rnedias y bajas de las laderas (Gutidrrez y Pfcna, 
1977) (Fig. 15.40). 
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FIGURA 15.39 Ladera de 
tloques de Cuarcitas. Macizo 
paleozoico del Tremedal, Sierra 
de Albarracm (provincia de 
Teruel). 



Uhlx de Bancos de Rio de 

geffluKfti geSfitmisn bloques 



FIG URA 15.40 Bloqje diagiama esquematico de formas 
acumulativas perigladares en ladera y valle en el MacizO del 
Tremedal, Cordillera Iberica centroriental. 1) Guardtas del 
\falentense inferior. 2) Pizarias ampelfticas del Valentiense 
(Gutierrez y Pena, 1977). 


Los nos de bloques (Fig. 15.41) estan constituidos 
por gelifractos de gran tamano y se localizan en valles de 
ladera o en el fondo de valles principales. Estos dltimos 
son mucho menos frecuentes que los anteriores y resul¬ 
tan de la alimentacion de bloques procedentes de las la- 
deras que fonnan finalmente un rfo de bloques. Uno de 
los ejemplos mas grandiosos de desarrollo de ribs de blo¬ 
ques se encuentra en el Macizo paleozoico del Tremedal 
(Fig. 15.42), en el sector centrooriental de la Cordillera 
Ulrica (Gutierrez y Pena, 1977). Alll, los rfos de bloques 
se localizan en una gran parte de los valles principales y 
de ladera. Las dimensiones maximas de los rfos de blo¬ 
ques son de 2,6 km de largo por 0,25 km de ancho- Su 
potencia es diffcil de estimar dado que no se observa el 
substrato, aunque se ban medido potencias prdximas a los 
4 m. Las pendientes longitudinals de los valles princi- 


F1GURA 15.41 Rio de bloques 
de Guartitas. Macizo paleozoico 
del TreroedaL Sierra de 
AJbarracfn (provincia de Teruef). 
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FIG URA 15.42 Mapa geomorfologico del Macizo del Tre medal, Sierra de Albarracin (provincia de Teruel y Guadalajara) 
(Gutierrez y Pefia, 1977). 


pales varfan enormemente, incluso dentro de un mistno 
valle. A veces se presentan escalonamientos transversa- 
les de algunos metros de altura, de posible origen es- 
tructural. En la superfieie de los bloques existen pequenas 
depresiones cerradas de escala m^trica, resultantes de la 
Uuviacidn de los finos infiayacentes y subsiguiente asen- 
tamiento. 

Pbr debajo de los bloques superficial con textura 
abierta se observa una matriz heteiom^trica que empasta 
los bloques. La ausencia de finos en superfieie se inter- 
preta oomo debida a un lavado de este material por agua 
de escorrentia, posiblemente de fusion nival {Andersson, 
1906; Smith y Smith, 1945; Smith, 1953; Potter y Moss, 
1968). Esta carencia de finos impide la instalacion de ve- 
^tacidn. En los nos de bloques del Tremedal no se ob¬ 
serva ningiin tipo de fabrica, a diferencia de otras areas 


en los que se reconocen formas lobadas en la disposicidn 
de los bloques y fuertes buzamientos de sus ejes mayo- 
tes contra pendiente (Pottery Moss, 1968; Caine, 1972). 
El desplazamiento ha debido ser muy escaso ya que nin- 
guno de estos rfos de bloques de valles principales llega 
a las parte bajas del Macizo. Si hubieia sido asf, se ha- 
brian generado glacis o abanicos de bloques. En la ac- 
tualidad, el agua circula subalveamente y aflora al pie de 
los escalones transversales al valle. Los bloques estan re- 
cubiertos por Ifquenes, lo que indica ausencia de movi- 
miento. 

Los procesos implicados en el desarrollo de estas mor- 
fologfas son la crioclastia, creep de helada y gelifluxion, 
clasificacion por helada y por movilizacion de las partf- 
culas finas que van hacia la base del deposito e iluviacion 
mecanica de la matriz intersticial (Washburn, 1979). 
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15.2.3.5 Glaciates rocosos 

Constituyen uno de los rasgos mas sobresalientes de las 
areas de periglaciarismo alpino. Se trata de una tnasa de 
dastos angulosos. en forma de lengua o lobada, con hielo 
en su interior que se mueve ladera abajo (Fig. 15.45). Este 
hielo cementa a los detritos o estabajo la forma de un nu- 
cleo de hielo cubierto por fragmentos rocosos (Fitter, 
1972), que al fundir genera una depresion en la superfide. 
Esta diferenciacion ha presentado problemas a la hora de 
dasificar a los glaciares rocosos coino formas glaciares o 
perigladares (Tricart y Cailleux, 1962). En la actualidad se 
esta de acuerdo en que los glaciares con nfideo de hielo 
forman parte del sistema glaciar y los que presentan hielo 
interstidal corresponden a rfpicas morfologtas periglacia- 
res caraderisticas de ambientes de permafrost. Ademas, 
exisle tambidn un cierto confusionismo en la diferenciacion 
entre rfos y laderas de bloques y gladares rocosos, ya que 
a veces suele observarse una transition continua entre es- 
las formas (Corte, 1976). 



FlGL'RA 15.43 Glaciar rocoso y cordon morrdnico. 
Blacken ridge. Montanas Rocosas de Colorado (Estados 
Uhidos). Foto F. Gutierrez. 


Los glaciares rocosos se sitiian por lo general al pie de 
paredes escarpadas, que a veces constituyen los hordes de 
los anfiteatros de drco o laderas abruptas de varies en ar- 
tesa (Serrat, 1979; Gutierrez y Pena, 1981) (Fig. 15.44). 
Se alimentan en su zona de arranque de dastos proce- 
dentes de la action de la criodastia, que se movilizan por 
la ladera constmyendo canchales, laderas y rfos de bloques 
y conos de derrubios, y tambi^n, en ocasiones, de depo- 
sitos morrdnicos. Morfoldgicamente se clasifican (Wahr- 
haftig y Cox, 1969) en glaciares rocosos en lengua, si la 
Longitud es mayor que la anchura, glaciares rocosos lo- 
bados, cuando la anchura supera a la longitud, y glacia¬ 
res rocosos en espatula, que son similares a los glaciares 
rocosos en lengua, pero sus partes distales se ensanchan 
bruscamente (Baisch, 1996) (Fig. 15.45). A estos tipos al- 
gunos autores ahaden los glaciares rocosos compuestos, 
formados por la superposition de varias lenguas de gla¬ 
ciar rocoso (Washburn, 1979). 

La anchura de los glaciares rocosos varfa entre 100 y 
500 m y su longitud puede superar el kilometre. La po- 
tencia del deposito alcanza en ocasiones los 50 m. Como 
consecuenda de su movimiento presentan un frente es- 
carpado, cuya indinacion oscila entre 35° y 45° {Barsch, 
1988). Los margenes laterales tambidn son abruptos y en 
su interior presentan un relieve superficial de cordones y 
surcos arqueados, perpendiculares generalmente a la di- 
reccion del flu jo (Figs. 15.45 y 15.46). El volumen trans- 
portado por un glaciar rocoso supera normalmente el 
millon de metros ciibicos, de los que el 40-50% corres¬ 
ponden a dastos y el 50-60% a hielo inters tic ial y en len- 
tejones. El movimiento es consecuenda de la deformaddn 
plastica del hielo y esta controlado por la pendiente y el 
contenido en hielo, asf como por la temperatura y el ta- 
mano de los dastos de su interior. La velocidad, que sue¬ 
le ser mayor en verano que en invierno, varfa entre algunos 
centimetres (Barsch y Hell, 1975) (Fig. 15.47) y 5 m/ano 
y las maxi mas velocidades se han obtenido en cambios 
bruscos de pendiente en el glaciar rocoso de Obergurl 
(Innsbruck, Alpes austriacos). Este movimiento es ayuda- 
do por el propio peso del glaciar rocoso y por el empuje 
de los dep6sitos de ladera sobre la zona de arranque. El 
avance de los gladares rocosos es menor que el de los gla¬ 
dares y mucho mayor que el de los depositos que se mo¬ 
vilizan por gcli fluxion. 

Teniendo en cuenta su fundonalidad se diferendan: 
glaciares rocosos actives con una pelfcula externa de 2 m 
de detritos gruesos y un nudeo con material mas fino con 
lentejones de hielo, en los que la movilidad se reconoce por 
el avance del frente. Redentemente se han localizado gla¬ 
ciares rocosos activos a 2.600-2.950 m en los Pirineos cen- 
trorientales; su desplazamiento es de 22 cm/ano (Serrano 
y Agudo, 1998; Serrano et at ., 2002). Los glaciar^ roco¬ 
sos inactivos son aquellos que no presentan movimiento, 
pero todavfa tienen un micleo helado y la capa externa su¬ 
pera los 10 m de potenda (Barsch, 1988). Los primeros 
sfntomas de inactividad viencn dados por la colonizacion 
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FIG UR A 15-45 Diferentes 
Ipos de gladaies totosos en 
ambientes polanes de montana 
(Baisch, 1996; modificado de 
Uifrfum, 1962). 



Glacier rocftso 
lobado 


Gladar romso 
en espatula 


Gladar roc oso 
en lengua 


F1GURA 15-46 Cordones y 
ajroos aiqueados en un gladar 
rocoso situado en la margen 
derecha de lacabecera del rfo 
Garona (Pirineo leridano). 



F1GURA 15-47 Zonas de ig ual 
veloddad para el gladar racoso 
Muitel I, Gervatsch, Alto Engadin, 
A pea sdzos. La veloddad de 
cadazona es la media del 
periodo 1932-1955 (23 afios), el 
premedio para todo el gladar 
Dceao de 7,1 crtVano (Barach y 
Hell, 1975). 



0 20m 


* « — m ipfe del frente 
^JLl^ Umitesjperiwdelfrente 
-—-—Cordones 


2570 Altiraen m 


Veloddad media (1932-55) 
<5cm/a 
5-10 om/a 
>10-15 cm/a 


546 CecrrKirfcilogifl 













vegetal del frente y por el desarrollo de un abanico de de- 
rrubios al pie del talud frontal. Finalmente, en los glacia- 
res rocosos relict os o lostles (Barsch, 1977b) el hielo 
interno ha fundido y ootno oonsecuencia pueden presentar 
rasgos de colapso por criokarst. 

Los glaciates rocosos se desarrollan mejor en cliraas 
continentales y semiaridos, ya que en condidones muy hd- 
medas se generan cuerpos glaciares (Hollerman, 1983). 
Las investigaciones llevadas a cabo ponen de manifiesto 
que la edad de los glaciares rocosos activos es inferior a 
10.000 anos, generados por lo tanto despufo de la ultima 
gjaciacion del Wiirm, en el Holoceno o Postglaciar 
(Barsch, 1996). 

15.2.3.6 Grezes //fees 

Se trata de depositos de ladera de dastos angulosos estra- 
tificados (Fig. 15.48). Algunos autoies los denotninan tam- 
bi&i ihoidis ordonnis, aunque otros utilizan este tdrmino 
para canchales estratificados generados por gravedad. En 
los grezes litees la estratificacion viene dada por una al- 
ternancia de capas de dastos equigranulares, de tamaho 
canto, con otras de material mas fino en las que dominan 
arena, limo y ardlla (Tricart, 1952a). Si contienen nume- 



FKJtJRA 15.48 Grfezes litees en Entiambasguas, Siena de 
Albanacfn (provincia de Teruel). 


rosos fragmentos de tamano bloque se utiliza la denomi¬ 
nation grow litres. En los grfezes la capa de dastos de ma¬ 
yor tamano presenta una estructura granosoportada, es 
dedr carece de matriz en los interstidos, por lo que los can¬ 
tos estan sueltos. Cuando estos depositos estan constitui- 
dos por componentes calizos, la capa de material fino suele 
cementarse ya que es la que retiene el agua de percolation. 
El pa so de una capa a otra suele ser neto y a veces se ob- 
servan estructuras canaliformes. La estratificacion del de- 
posito, a diferenda de los canchales estratificados, no 
oorresponde con la superfide topografica actual. Los gra¬ 
zes litres aparecen en cualquier orientation, aunque se lo- 
calizan con mayor frecuencia en laderas de exposicidn 
meridional. Se encuentran sobre pendientes de 7 a 45° y 
pueden alcanzar potendas de hasta 40 m. Las capas tien- 
den a ser mas potentes ladera abajo (Guillien, 1951). 

Los grezes litdes son relativamente frecuentes en las la¬ 
titudes medias y no se conocen en zonas polares. Para su 
formacidn son necesarias oscilaciones t^rmicas alrededor 
de 0 °C para que la crioclaslia gcnerc gelifractos, agua su- 
ficiente para dasificar el deposito y una vegetation esca- 
sa o inexistente (DeWolf, 1988). La estratificacidn y la 
clasificacidn se interpretan como debidas al agua de fu¬ 
sion de acumulaciones nivales, que constituye el agente 
esencial en la sedimentation del material mas grueso, asf 
como en la eluviacion de los mas finos (Guillien, 1951). 
Francou (1988) ha observado tfpicos depositos de ladera 
estratificados en los Andes del Peru, a 4.400-4.900 m de 
altura. Presentan una inclinacidn de 33° a 35° y se earac- 
terizan por el desarrollo de grandes lobulos de solifluxidn, 
que se mueven unos centfmetros al ano. Un oorte del de- 
posito, en el borde del lobulo, permite analizar la estruc¬ 
tura interna y deduce que los lobulos se mueven muy 
lentamente y se desenrollan como una alfombra, dando lu- 
gar a que los cantos se entierren bajo los lobulos (Fig. 
15.49). A la vez, el empuje por helada separa los finos de 
los cantos y dstos se mueven por creep de helada y pip- 
krake con mayor velocidad que los lobulos de solifluxidn. 

Van Steijn et al., (1995) senalan que mediante el es- 
tudio de la morfologfa y sedimentologfa de los depositos 
de ladera estratificados se pueden deducir los procesos 
generadores. Se proponen diversos orfgenes, que pueden 
actuar solos o en combinacion: laminas o lobulos de so¬ 
lifluxidn, flujos de particulas secas o cementadas por hielo, 
debris flows y transporte nfveo-eolico. EWscuten tambidn 
la problematica de la convergencia de formas. 

En los Pirineos centrales se localizan gran ndmero de 
grazes litdes, que se desarrollan fundamentalmente a par- 
dr de 600-800 m de altura. Se estima que hay mas de una 
fase de generacidn, aunque la etapa principal pertenece al 
Tardiglaciar (Pena et al., 1998) y datan en Eripol un de- 
rrubio estratificado en 20.060 ± 180 BP. Para Garcia Ruiz 
et al., (2000,2001) se formaron durante la etapa mas frfa 
del Pleistoceno superior yen el tardiglaciar y han sido in- 
terpretados como generados por Idbulos de gelifluxidn y 
debris flow. 
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FIG UR A 15,49 Genesis de deposits de ladera estratificadas 
(Francou, 1988). 

15.2.3.7 Modelado resultants 
de la nivacidn 

En las laderas se encucntran los nichos de nivacion, con 
una.delgada peh'cula de nieve (Fig. 15.50). El agua de fu¬ 
sion peuetra en los materiaies del sustrato y cuando las tem¬ 
peratures alcanzan el punto de congelation, 
fundamental me ntc durante la noche, se produce la meteo- 
rizacion por helada. Las partfculas resultantes de esta ac- 
tividad pueden movilizarse ladera abajo por gelifluxion y 
creep de helada y tambien por aguas de esoonentfa, reco- 


noci&idose acumulaciones de detritos al pie del nicho 
(Thorn, 1988a). El lixiviado de las partfculas finas en el in¬ 
terior del nicho de nivacion conduce al desairollo de pavi- 
mentos periglaciares. De todo ello se deduce que el proceso 
mas importante de la nivacion parece ser que es el hielo- 
deshielo. En zonas de bajas latitudes, coirio en la Cordillera 
de los Andes, se han contabi lizado mas de 300 ciclos de 
helada (Troll, 1944), lo que son areas en las que la niva- 
cidn puede serpotencialmente importante. La actuacion su- 
cesiva de los procesos de nivacion true oonsigo el 
ensanchamiento de los nichos, que comienzan como pe- 
quenas depresiones de tamaho mdtrico, pudiendo alcanzar 
diametros prdximos al kildmetro cuando coale seen con 
otros nichos. La ampliacidn se produce por los margenes, 
donde la fusion y la crioclastia subsecuente son mayores, 
ya que en el centra la accion proteetora de la nieve inhibe 
el proceso de hielo-deshielo. Estos margenes se modifican 
a lo largo del aho en funcion de las variadones estadona- 
les. Aquellos nichos que alcanzan grandes dimensiones se 
les denomina termodreos (Selby, 1985). Los nichos de ni- 
vaddn present an un escarpe o anfiteatro arqueado y a su 
pie un aterrazamiento o ladera de suave pendente que fa- 
cilita la evacuadon de los detritos (Christiansen, 1998) 
(Fig. 15.51). Se forman mas rapidamente en afloramien- 
tos rocosos que en suelos con vegetacion y se ha observa- 
do la generacion en pooos ahos de nichos de nivacion bajo 
acumulaciones nivales. Los nichos son dreos embrionarios, 
en los que los procesos de nivadon se sustituyen paulati- 
namente por los glaciates, cuando la nieve acumulada en 
el interior del nicho perdura el tiempo sufidente como para 
iransformarse en hielo (Tricart y Cailleux, 1962). 

Por otra parte, se pueden originar al pie de acumula- 
ciones nivales, existentes en la base de laderas escarpadas, 
cordones de gelifractos denominados cordones de niva- 
don (Butzer, 1976) o protalus ramparts (Washburn, 
1979) (Fig. 15.52). Los dastos procedentes de la parte su- 
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Area de tMtacttn 


FIG LIRA 15.51 Mode la de 
nivacidn en el Alto Artec para 
formas nc consol idadas basadas 
en las observaciones del Area de 
Zackenborg en el noreste de 
Gicenlandia (Christiansen, 1998). 



F1GURA 15.52 Cdrcfones 
de nivacidn. Macizo del Turbon 
(Pirineo Aragonds). Foto 
J. L. Pena. 


periorrocosa de la ladera deslizan sobre la nieve yse acu- 
mulan al horde de la misma. Cuando feta funds el cordon 
queda rezagado y desconectado del perfil de la ladera. En 
ocasiones pueden reconocerse varios cordones paraldos 
entre si, que nos indican un netroceso paralelo de la lade¬ 
ra (Sharpe, 1938) (Fig. 15.53). 

15.2.3.8 Evolution de las laderas 

Las laderas desarrolladas en ambientes periglaciares se 
dasifican en fimeion de su forma y de los procesos que 
operan en las mismas. Basicamente se difeiencian lade- 
ras de cantil-talud que son odneavas y tienen acumula- 
aones bajo la forma de canchales y oonos de derrubios, 
laderas abancaladas que resultan de la actuacion de los 
procesos de crioplanacion y laderas regularizadas o con- 
vexo-edneavas con un recubrimiento continuo de mate¬ 
rial solifluidal (French, 19%) (Fig. 15.54). 



FIG UR A 15.53 Oiigen de los cordones de nivacidn por 
deslizamiento de dastos sobre la acumulacidn nival (Sharpe, 
1933). 
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FIG UR A 15.54 Lad eras 
perigladares funcionales 
recubiertas de material 
heterometrico, sobre un substrafo 
de litologias detrfticas cretacicas. 
Presents una socavacidn en la 
base de la ladera por la accldn 
luvial en la 4poca de deshielo. 
fela de James Ross, al Este de la 
Peninsula Antertca. Foto 
A Martin-Serrano. 



Las laderas cantil-talud evqlucionan por retroceso pa- 
ratelo del escarpe y alargamiento de la ladera con dismi- 
nucidn del angulo y longitud del manto de derrubios a lo 
largo del tiempo {Carson y Kirkby, 1972). En general, los 
escarpes retroceden mas lentamente que en otras zonas 
morfoclimaticas, aunque esto es funcion de las caracte- 
nsticas litologicas y estructurales y de las microclimati- 
cas, tales como la orientacion {Souchez, 1966). 

Las laderas abancaladas se generan por los procesos de 
trioplanacidn, que producen un suavizado del perfil y un 
aplanamiento del mismo. La continua erosion de las par¬ 
tes superiores y sedimentacion en las zonas mas bajas, fun- 
damentalmente en los fondos de los valles, lleva implfcito 
el retroceso paralelo de los escarpes por crioclastia y un 
ensanchamiento de las partes abancaladas. Estas ideas fue- 
ron expresadas por Peltier (1950) en su «ciclo de erosi6n» 
periglaciar (Fig. 15.55). 

Las laderas regularizadas se caracterizan por un perfil 
convexo-cdncavo sin interrupciones netas y estan cubier- 
las por un deposito continuo de gelifractos (Fig. 15.56) 
afectado por gelifluxion, acompanada por lavado super¬ 
ficial y en zonas de pendiente acusada por regueros. Es- 
las laderas pueden evolucionar a laderas tripartitas o 
facet as triangulares de ladera (Biidel, 1982) cuando tie- 
ne lugaren el las una profunda diseccion porbarranoos en 
la parte media de la ladera, donde hay una confluencia de 
regueros tributaries (Fig. 15.57). Los barrancos deposi- 
lan la carga resultante de la erosion de las laderas en las 
partes bajas de escasa pendiente bajo la forma de peque- 
nos abanioos aluviales. Una vez que se ha formado la fa¬ 
cets triangular tiene lugar un cambio en los procesos de 
denudacion de tal manera que cada faceta constituye un 
relieve relielo que fiinciona independientemente de las 
partes superiores de la ladera. La alternancia de etapas de 


M 



■Sdperfcle ajbserta 
(fe geffraetos 


FIGURA 15.55 El cido de periglaciacidn (a) juventud, (b) 
madurez y (c) senilldad (segiin Peltier, 1950; en Small, 1970). 

acumulacidn y diseccion da lugar a una secuencia de la¬ 
deras tripartitas separadas unas de otras y a su vez para- 
lelas al escarpe. 
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FICURA 15.56 Ladera* 
negularizadas, posiblemente 
nelictas. Siena de Javalambre 
(provincia de Ternel). 


SUPERFICiE DEPPLMmmTQ RELICTA 



F1GL1RA 15.57 Ladera 
tripartita en el aureate da 
Spitsbergen. R: regueras en las 
partaa mas altas da la ladara. 

G: barrancas da dieeccidn da la 
ladeia (Budel, 1982). 


15.2.4 Modelado fluvial 

Los canales mas frecuentes en los medios periglaciares son 
los de tipo Uenzado, con gran carga de fondo, inclination 
cicvada y relacion anchura-profundidad alta. En las 6po- 
cas estivales de ciecida, estos canales ejereen una impor- 
tante erosidn mecanica en los maigenes del canal. 
Ademas, las aguas de escorientfa llegan a fundir el per¬ 
mafrost, productndose una socavacion en los maigenes 
fluviales, que origins niches de ter mo-erosion (Czudek 
y Demek, 1970b; Walker, 1973) (Fig. 15.58), los cuales 
pueden alcanzar hasta 3 m de altura y 1-3 m de profundi- 
dad. Estos nichos llegan a colap sar, desprendi^ndose gran- 
des paneles que suministran nueva carga al no. 

La morfologfa de los valles desairollados en las zonas 
periglaciares ha sido poco estudiada y la mayorfa de los 
trabajos estan en relacion con el problema de la asimetrfa 
de los valles. No obstante, es mas abundante la literatura 
dentffica sobre los valles pleistocenes, que constituyen 


formas ieliclas de areas que estuvieron sometidas a la ac- 
tividad de los procesos periglaciares, como ocurie en am- 
plias extensiones de Europa central y occidental. 

Los valles asimetricos pueden definirse como aque- 
llos que presentan una ladera marcadamente mas incli- 
nada que otra. La asimetrfa no es espeeffica de los 
ambientes periglaciares y puede ser debida a varios fac- 
toies, fundamentalmente litoldgicos y estructurales. Sin 
embargo, en estas regiones la ladera mas inclinada esta 
orientada al norte, en nuestro hemisferio. La mayor in- 
solacion que reciben las laderas de solana trae consign un 
deshielo mas rapido y duradero, lo que da origen a una 
mayor cantidad de agua que desencadena la gelifluxidn 
y los movimientos de masa. Los materiales movilizados 
empujan a las corrientes fluviales hacia las umbrfas pro- 
duci&idose una socavacion basal y, porconsiguiente, sus 
laderas seran mas inclinadas. Ademas, estas laderas orien- 
tadas al norte sufren un menor deshielo en las 6pocas es¬ 
tivales, por lo que el permafrost ayuda a conservar su 
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mentalmente por material sin clasificar, proeedente de la 
alimentacidn de los depositos de gelifluxion de las lade- 
ras. Estos varies son abundantes en las antiguas regiones 
periglaciares de Europa y la mayoria estan secos en la ac- 
tualidad. Los varies en curia no suelen superar los 3 km y 
hacia abajo dcscmbocan en un valle con un flujo fluvial o 
en ocasiones sc convierten en varies de fondo piano. En 
Islandia ticncn una anchura de 5-100 m o mas, una pro- 
fundidad de 5-20 m y un gradiente de 4- 11% (Schunke, 
1975). Su lecho esta constituido basieamente por detritos 
sin clasificar procedentes de las laderas y por material que 
ha sufrido un derto transporte longitudinal. La conexidn 
entre el fondo piano y las laderas se (leva a cabo median- 
te una concavidad de enlace, que indica un apoite lateral 
solifluidal y una escasa o nula capacidad de evacuacion 
por el curso fluvial. Otras veces la union entre la ladera y 
el fondo de valle presenta un angulo basal, que refleja una 
importante erosion a I pie de las laderas durante las creci- 
das {Tricart, 1967). Estos varies de fondo piano, al igual 
que los varies en cuna, suelen ser varies secos (Jahn, 1975) 
en la actual idad. Esta drcunslancia parece ser debida a la 
considerable potenda de los depositos del fondo, en los 
que el agua percola facilmente discurriendo subalvea- 
mente. No obstante, hay que tener presente que los varies 
secos pueden originarse en otros ambientes, tales como las 
areas karsticas. 


15.2.5 Termokarst o Criokarst 
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FlGLIRA 15,58 Erosion termica de on margen fluvial 
(Walker, 1973). 


perfil mas abrupto (Gravis, 1969; Czudek, 1970b; Ka- 
irasch, 1983). 

Otra causa aducida para explicar la asimetrfa de los 
varies esta relacionada con la aocion de los vientos do- 
minantes que tienden a acumular la nieve en las laderas 
de sotavento (French, 1971). Durante el verano la fusidn 
de la misma suministra gran cantidad de agua que acele- 
jh el movimiento de masas de las laderas. 

Los segmentos de bajo orden en una cuenca fluvial de 
regiones no montariosas presentan diferentes morfologlas. 
Se difeiencian varies en cuna (Tricart, 1967) con seccion 
en U y perfrles longitudinales con ligeras contrapendien- 
fes, que indican que la escorrentla juega un escaso papel. 
Las laderas son de morfdogt'a convexo-concava, dehido 
a que la gelifluxion es el agente dominante en el transporte 
de detritos. El fondo de los varies esta constituido funda- 


Este tdrmino se aplica a las morfologtas generadas por 
subsidencia de la superficie terrestre (Fig. 15.59), como 
consecuencia del deshielo de la parte superior del perma¬ 
frost. El paisaje originado suele ser muy irregular y a ve¬ 
ces un tanto cadtico. El tdrmino de termokarst es poco 
acertado, ya que las formas producidas tienen un escaso 
pareeido con los modelados exokarsticos existentes en los 
terrenos carbonatados (Pissart, 2004). Las morfologfas de 
criokarst aparecen fundamentalmente en areas de bajo 
relieve, como llanuras de sedimentos aluviales, ya que los 
lagos de deshielo resultantes es muy difi'cil que persistan 
en zonas de relieve endrgico (Williams y Smith, 1989). Las 
formas producidas suelen ser muy activas y, por consi- 
guiente, estos paisajes periglaciares se modifican muy ra- 
pidamente en breves periodos de tiempo (Harry, 1988). 

Las causas del deshielo son muy diversas. El cambio 
climatico hacia temperaturas mas suaves es la causa mas 
importante al afectar a grandes extensiones. Las modifica- 
ciones en la cobertera vegetal, debidas a fuegos, defores- 
taciones y const ruociones, son localmente significativas, ya 
que una pdrdida de la cobertera puede desencadenar el des¬ 
hielo como consecuencia de la desaparicion de la capa ais- 
lante de vegetadon. Finalmente, otras causas, de caracter 
geomorfologico, son la erosidn termica debida al agua es- 
tancada y el slumping y coladas de tierra que erosionan la 
capa activa (French, 1987). 
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F1GURA 15.59 Pequerk) co lapse que afecta a depositos de 
ladera, producido por fusion de hielo infrayacente durante el 
verano austral. Islade James Ross, al Este de la Peninsula 
Antarctica. Foto A. Martin-Serrano. 


Los lag os de deshielo son las formas mas frecuentes. 
Son poco profundos, menos de 4 m, y no sobrepasan los 
2 km de anchuia (French, 1996). Se generan por deshie¬ 
lo del permafrost que desencadena una subsidenda del te- 
ireno y posterior relleno de agua. Se localizan sobre todo 
en Uanuras y se rellenan rapidamente por sedimentos y 
turba. Su vida no suele superar los 3.000 ahos. Las agru- 
paciones de lagos orient ados son muy poco frecuentes y 
el mejor ejemplo se localtza en la llanura costera artica 
de Alaska (Carson y Hussey, 1962) (Fig. 15.60). Sus for¬ 
mas son elfpticas y a veces rectangulares, dos o ties ve- 
ces mas largos que anchos, con ejes mayores de hasta 5 
km y profundidades de 2-6 m (Black y Barksdale, 1949). 
Se reconocen morfologias complejas debidas a la coales- 
cencia de varies lagos. Su origen es incierto y se inter- 
pretan como debidos a la accion de vientos dominantes 
que depositan sedimentos en las orillas perpendiculares a 
estos rumbos. Estos depositos afslan las orillas del des¬ 
hielo y las protegen de la accion del oleaje a causa de que 
las playas han alcanzado una pendiente muy suave. A par- 
tir de este memento se produce un reflujo hacia las ex- 
tremidades del lago y en estas partes la corriente es mas 
fuerte y puede ejercer una accidn abrasiva que trae con- 
sigo el alargamiento del lago. Los retrocesos medidos son 
muy rapidos, del orden de 25 m/ano (Carson y Hussey, 
1962). 

Los ping os cola ps ados pueden for mar depresiones ce- 
iradas subcirculares, poco profundas y con un borde ele- 
vado constituido por sedimentos que buzan hacia fuera de 
la depresi6n. Se rellenan por sedimentos lacustres y turba 
(De Gans, 1988) (Fig. 15.61). Estas morfologfas se reco¬ 
nocen en Europa y Asia en areas que anterioimente fue- 
ron regiones perigiaciares. Son muy dift'ciles de distinguir 
de otras depresiones de tennokarst o de algunos kettles flu- 
viogladares. 



FIG LIRA 15.60 Lagos 
orientados de la Uarura Costera 
Artica, node de Alaska (Carson y 
Hussey, 1962). 
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F1CURA 15.61 Eta pas de la desintegiacldn de un pingo en 
las que se observa el desarrollo de la depiesldn central y el 
boide elevado (de Gans, 1988). 


Cuando el suelo helado aflora y se fimde se generan los 
desplomes por deshielo, que son depresiones arqueadas 
abiertas ladera abajo, unidas y fqrmando un escarpe festo- 
neado. El permafrost superficial al deshelarse se saturade 
agua y fluye dejando una cicatriz de arranque de algunos 
metros de altura. El retroceso de estas grietas es de 7-10 
nVano (French y Egginton, 1973), lo que indica que es uno 
de los procesos erosivos mas rapidos de los medios peri- 
glaciares. Cuando estos desplomes tienen lugar en zonas 
de cunas de hielo se generan grandes hundimientos. 

Un alas es una depresion cerrada con bordes abruptos 
y un fondo cubierto de hierba y, a veces, agua cuyo nom- 
tre deriva de Yakutia central (Siberia) (Soloviev, 1962, 
1963 en Jahn, 1975; Czudek y Demek, 1970b; Soloviev, 
1973; Yershov, 1998). Su forma es redondeada o eltptica y 
muchas tienen en su interior un lago somcro. Su diametro 
varia entre 0,1 y 15 km y su profundidad es de 3-40 m. Se 
originan por deshielo del permafrost y la coalescencia de 
varias depresiones puede generar valles de alasas de dece- 
nas de kilometres de longitud. A medida que el deshielo 
frogresa aparecen diferentes morfologfas (Fig. 15.62). La 
fusidn de las cunas de hielo da lugar a depresiones linea- 
les separadas por celdillas abombadas llamadas baydja - 
rakhs, de 3-4 m de altura y 3-20 m de diametro (etapa I). 
La fusion progresiva del hielo produce una depresion ce¬ 
rrada con las lamas conicas desintegrandose, conocida 
oomo dityoda (etapa II). La etapa HI o de generation de 
alas se produce cuando se tiene el fondo desprevisto de ar- 
boles, cubierto de hierba, los hordes abruptos y posible pm- 
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FICDRA 15,62 Principals^ etapas de desarrollo de alasas. 
la, superfide original con cunas de hielo singeneiicas; lb, 
etapa inicial de termokaist-baydjarakhs; ll,dujoda; Ilia, alas 
juvonil; lllb, alas rnadura; lllc, alas senil; IVa, khonu con pingo; 
IVb, khonu con depresion en el lugar del pingo colapsado. 

1) Cunas singeneticas de hielo; 2) pinos y hierba; 3) agua; 

4) deslizamientos; 5) deposited de alas; 6) venas de hielo 
epigeneticas; 7) pingo; 8) 1 1 mite superior del permafiost. 
(Czudek y Demek, 1870b; basado en publications de 
Soloviev). 


sencia de lagos en su interior. Finalmente, si el permafrost 
se reactiva se pueden generar venas de hielo y pingos en el 
fondo de la depresion (Khonu) que pueden posteriormen- 
te colapsar (etapa IV). En Yakutia el 40-50% de la super¬ 
fide original ha sido modificada por alasas, que tienen 
algunas varies miles de ahos y estan en relacion con el 6p- 
timo Climatico (2500-9000 BP). En la actualidad mas del 
10% de este territorio presenta un termokarst active. 
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Algunos aspectos sobre Geomorfologfa 
aplicada a las regiones periglaciares 


15.3.1 Introduccidn 

La actividad de los procesos periglaciares se manifiesta 
tanto en los ambrentes alpinos como en las zonas de alta 
latitud. Ambas areas son muy fragiles y la actuation del 
hombre en las mismas piiede produrir importantes distur- 
bios (Ritter, 1978). Los terrenos de permafrosttienen mu- 
chos problemas, no solo para los cartdgrafos, sino tambren 
ingenieros, constructores, mineros, productores de gas y 
petroleo, climatologos, arqueologos y cualquier persona 
que estainteresada por las regiones polares y alpinas (He- 
ginbottom, 2002). La Ingenieri'a geocrioldgica estudia los 
terrenos helados y su influjo en la vida y actividades hu- 
manas (Yershov, 1998). 

La mayorfa de las areas montanosas estan sufriendo 
una importante presidn debido a las actividades humanas 
Uevadas a cabo en estas filtimas decadas. En los pafses 
desarrollados el incremento del turismo y de otras prac- 
ticas recreativas son las causas fundamental de esta pre- 
adn. En los pafses en vfas de desanollo, la presidn sobre 
las areas bajas trae consigo un aumento de la utilizacidn 
del suelo en areas marginales. Tambidn en algunas de es¬ 
tas zonas subdesarrolladas el turismo empieza a ser un 
froblema. Ademas, en las areas montanosas, la defores- 
tacion y el sobrepastoreo pueden modificar la actividad 
de los procesos. Todo este conjunto de actuaciones Ue- 
vadas a cabo por el hombre han incrementado los rtesgos 
naturales, tales como las avalanchas, erosion de suelos, 
deslizamientos, inundaciones, etc. (Gerrard, 1990). 

En las regiones articas y subarticas los principals pro¬ 
blemas existentes, de cara al desarrollo econdmico de es¬ 
tas areas, se centran en los prooesos de helada de la 
superficie del terreno, como la crioclastia y levantamien- 
to por helada, y en el deshielo del permafrost. Estas cir- 
cunstancias han producido la restriction del desarrollo de 
estas areas y el hombre ha tenido que responder a estos 
problemas con numerosas y nuevas soluciones tdcnicas 
(Walker, 1986). 

La ocupacion por el hombre de las altas latitudes es re- 
lativamente antigua (Cooke y Doornkamp, 1990; Harris, 
1988), tal y como lo atestiguan los grupos de cazadores y 
tramperos, pero es muy reciente la penetration de grupos 
con tecnologfa avanzada con el fin de explotar los recur- 
sos animates, vegetales y mineros. Estos proceden basi- 
camente de los pafses tineumpolares del hemisferio norte 
(Unidn Sovietica, Estados Unidos, Canada y pafses es- 
candinavos). La Unidn Sovietica es la que tiene una mas 


larga experiencia, desde la construction del ferrocarril 
transiberiano, en el transito de los siglos xix al xx, hasta 
la edificacidn e instalacion de servicios en ciudades mo- 
dernas en areas de permafrost, tal como Norilsk. En Ame¬ 
rica del Norte el desarrollo comienza en relation con la 
minerfa de oro en Alaska y Territorio de Yukdn, a finales 
del siglo pasado, aunque se enfatiza despuds de la Segun- 
da Guerra Mundial con la construccion de aerodromos y 
rutas de transporte y alcanza su maxima intensidad con el 
descubrimiento de petroleo en 1968 en la Bahfa de Prud- 
hoe, al norte de Alaska (Mackay, 1972). 

Las areas con permafrost presentan pocos problemas 
ingenieriles si no se producen perturbaciones en el mis- 
mo (U.S.G.S., 1983), pero si sufre modificaciones subs- 
tanciates se desarrolla rapidamente el termokarst y se 
necesitan muchos ahos para que se restablezca una su¬ 
perficie de equilibrio (Harry, 1988). Las causas de estas 
perturbaciones pueden ser naturales, debidas a cambios de 
clima atmosterico, que se manifiestan por un aumento de 
la congelacion o del deshielo. Se conoce muy poco en re- 
lacion con estas causas (Williams y Smith, 1989), aunque 
se estima que el incremento de la topograffa de termokarst 
en algunas zonas de la Unidn Sovtetica se debe a un ca- 
tentamiento climatico que ha tenido lugaren ddcadas re¬ 
creates. Estos efectos de ddbiles variaciones climaticas 
pueden tener consecuencias significativas en areas con 
temperaturas medias proximas a los 0 °C que, por otra par¬ 
te, ocupan grandes extensiones. Estas modificaciones pro¬ 
ducen cambios importantes en los regime nes hidrologicos, 
sobre todo en la escorrentfa. Los cambios de caracter an- 
trdpico derivados de la deforestacion, realizacidn de obras 
lineales (caneteras, ferrocaniles, aerddromos, oleoductos), 
otras construociones y drenaje de lagos conducen al des¬ 
hielo. Como consecuencia se genera un suelo inestable 
susceptible a los movimientos de masa, subsidencia y le- 
vantamiento por helada (U.S.G.S., 1983; French, 1996). 
Todo ello pone de manifiesto la gran sensibilidad que tie¬ 
ne el permafrost ante las actividades humanas. 

Con el fin de paliar los problemas derivados de la ac¬ 
tion antrdpica en estos ambientes periglaciares se hace 
preciso conocer los procesos relacionados con los sue¬ 
los estacional o permanentemente helados, evaluar ade- 
cuadamente las fuerzas actuantes y entender su relacidn 
con las variables ambientales. Este conocimiento pre¬ 
cede del estudio de las formas naturales y de la expe¬ 
riencia obtenida en las filtimas ddcadas del 
comportamiento del suelo con respecto a las actividades 
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humanas (Harris, 1986). Otra fuente de conocimiento 
deriva de la congelation artificial del suelo para dotar- 
le de una mayor resistencia (Williams y Smith, 1989). 
Esta tdcnica se utiliza en la construction de galerfas mi- 
neras y ttfneles (metro en distintas localidades de Japdn 
y tunel bajo el Sena en Parts) y proporciona importan- 
tes datos sobre el comportamiento del suelo helado. No 
obstante, algunos de estos procesos relacionados con el 
Melo-deshielo son muy complejos y no se oonocen muy 
bien, tales oomo las transferencias de calor y humedad 
en el suelo helado o las propiedades reologicas de los 
materiales. Con un entendimiento adecuado es posible 
llevar a cabo practicas constructivas en las que se mini- 
micen los efectos inducidos. Actualmente se realizan 
Mapas de Sensibilidad y Clasificacidn del Terreno a 
escalas de 1:250.000 y Mapas de Susceptibilidad a las 
Modificaciones del Terreno a escala de 1:50.000, que 
ayudan a la election de zonas en las que los disturbios 
till terreno y la subsidencia termokarstica, inducidos por 
la accidn antropica, sean mcnores (French, 1996). 

15.3.2 Avalanchas de nieve 

Los aludes son muy frecuentes en las monlanas alpinas 
(Fig. 15.63) y suponen un importante riesgo en aquellas 
regiones en las que existe un gran desarrollo de las acti¬ 
vidades humanas, que en la actualidad se derivan funda- 
mentalmente del turismo y de practicas deportivas en los 
parses desarrollados (Lopez-Martinez, 1989; Vilaplana, 
1989; Gerrard, 1990; Rios y Saez, 2002). En la Columbia 
Britanica, se ban registrado 25.000 avalanchas que ban 
afectado a carreteras (McClung, 2003). Las avalanchas de 
nieve pueden incorporar diferentes tipos de detritos (frag- 
mentos rocosos, tierra, arboles) incrementando su poder 
destructivo (Keylok, 1997). Pueden desencadenarse por te- 
nemotos (Voight y Pariseau, 1978) (Fig. 15.64), truenos. 


vibiaciones resultantes de actividades humanas, movi- 
miento de animates, estampidos ultras6nicos de reactores, 
paso de esquiadores, etc. 

Son muy numerosos los desastres ocasionados por ava¬ 
lanchas con numerosas pdrdidas humanas y han afectado 
a actividades humanas muy diversas (Davis, 1992). Aru- 
bal y su ejdrtito, a primeros de octubre de 218 a.C. y en 
su paso hacia Roma, al atravesar el Col de la Traversette 
ftieron sorprendidos por un alud que produjo la rnuerte de 
18.000 soldados, 2.000 cabal los y varios de sus elefantes. 
Durante la Primera Guerra Mundial se calcula que mu- 
rieron en los Alpes del Tirol entre 4.000 y 8.000 soldados 
no oomo oonsecuencia de la guerrasino de las avalanchas. 
Son muy conocidos los desastres producidos por aludes 
que sepultaron campamentos mineros en Blons, Alpes aus- 
triacos (11 -1 -1954), con 300 personas enterradas y Camp 
Leduc, Columbia Britanica (18-2-1965), donde murieron 
27 mineros. En los Carpatos, Checoslovaquia (8-3-1956), 
fiiertes vientos desarrollados en Tatra acumularon gran 
cantidad de nieve que propicio una avalancha, cuyo efec- 
to fue la muerte de 16 lenadores (Bolt et al., 1975). En 
1978, en el Col de Messer (Suiza), un alud arrollo a 60 
esquiadores que esperaban en un remonte. En 1910 en We¬ 
llington, Montanas Rocosas, una avalancha arrastro a dos 
Irenes y perecieron 96 personas (Bryant, 1991). En Espa- 
na en el periodo de 1975-1988 se ha producido un total 
de 45 muertos por avalanchas (Lopez-Marttnez, 1989) y 
43 muertos en el periodo 1988-1995 (Rios y Saez, 2002). 

En la actualidad se realizan estudios minuciosos en 
aquellas zonas en las que los aludes interfieren con las ac¬ 
tividades humanas, con el fin de llevar a cabo una valora- 
cion del riesgo. Se efectiian mediciones del espesor del 
manto de nieve, ya que el riesgo de aludes se incrementa 
oon la potencia de la nieve. Ademas el viento puede redis- 
tribuir la nieve acumulandola en zonas de sotavento. Por 
otra parte, la temperatura ejerce una influencia considera¬ 
ble ya que afecta al metamorfismo de las acumulaciones ni- 



FKJL'RA 15.63 /Valancha de 
nieve canalizada y depositada en 
$u parte distal en forma de 
abanico. Macizo del Vise (Alpes 
fianco-italianos). 
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F1GURA 15.64 Distribucidn de 
deslizamientos y a va lane has Con 
indicacion de Su direction, 
desencadenados con 
posterioridad al teiremoto de 
Alaska que tuvo lugar el 27 de 
marzo de 1964, con una 
magnitud de 6,5 en la escala de 
Richter. El area esta proxima aJ 
epicentro y de 2.066 
deslizamientos y avalanchas 
producidos, 20 fjeion de ioca, 56 
de nleve y ioca y el resto solo de 
nleve. Las zonas punteadas 
ooiresponden a giaclares 
(Hackman, 1965; en Volght y 
Pariseau, 1976). 


vales. Igualmente, se estudlan los perfiles del manto de nie- 
ve con el fin de identificar las discontinuidades existentes, 
ya que pueden ser pianos potenciales de deslizamiento 
{McClung y Schaerer, 1993; Furdada, 1996). Existen clasi- 
ficadones y escalas en las que se senalan las caracterfsticas 
de la nleve, tales oomo resistenda a la penetraddn, forma 
y tamano de los cristales, porcentaje de agua, rugosidad de 
la superfide, etc. {UNESCO, 1981). Tambi^n es importan- 
te llevar a cabo investigadones sobre las inclinadones de las 
laderas (maximo riesgo entre 25° y 50°), forma de las mis- 
mas, ya que la convexidad favorece su desanollo, y orien¬ 
tation con respecto al viento y a la insolacion. Tambi^n es 
predso tener un buen conodtn lento de la localization y tra- 
yectorias de antiguas avalanchas, que se suele llevar a cabo 
mediante encuestas y estudios historicos. Igualmente se in- 
vestiga en el calculo de la periodicidad de los aludes y en 
las distandas reoorridas por los mismos una vez desenca¬ 
denados. Como es logico todo este acopio de datos requi¬ 
re un analisis estadlstico. Finalmente, este conjunto de 
investigadones aportan datos muy valiosos de cara a una 
evaluation del riesgo de avalanchas (Lopez-Maitihez, 1988; 
McClung y Schaerer, 1993; Furdada, 1996; Ancey, 1998). 

En los dltimos anos los desastres por aludes han dis- 
minuido gracias a la realization de estos estudios y a la 
aplicacion de medidas de control y proteccion, que miti- 
jpn el riesgo (Fig. 15.65). Los mtiodos pueden ser pasi- 
vos y se basan en el establecimiento de deflactores de 
viento y empalizadas en las zonas de arranque con el fin 
de impedir la acumulacion de nieve en zonas de sotaven- 
to. Otra t^cnica muy utilizada consiste en instalar terrazas 
y barxeras en las laderas (Figs. 15.66 y 15.67) que pro- 
duzcan una disminucidn de la velocidad de La avalancha 


dreouon dd viento 
HepoUactAn iansM 



F1GURA 15.65 Metodos utilizados para reducir la amenaza 
de avalanchas en zonae de montana incluyendo repoblacion 
forestel, empalizadas, lefuglos y muros deflectores (modiflcado 
de Smith, 2001). 

o una desviacion de la misma. Tambten se construyen fal- 
sos tiineles en caneteras y ferrocamles en aquellas areas 
en las que sonfrecuentes los aludes. El mdtodo activo con¬ 
siste en el desencadenamiento artificial de la avalancha en 
mementos adecuados, antes que se origine porcausas na- 
tuxales. El mtiodo mas utilizado es el de aplicacion de ex- 
plosivos en las zonas de arranque. Esta t&nica es muy util 
en estaciones de esqti (Bolt el al, 1975; McClung y 
Schaerer, 1993). 

De cara a la planificacion se hace precisa la realizacion 
de cartograffas. As(, los Mapas de Riesgo de Avalanchas 
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FtCL RA 15.66 Empalizadas en ladeia para el frenado de 
aludes. Passo de Pordoi. Dolomites. 


son litiles para la gestion de alarma y defensa y se efec- 
tiian a escalas de 1:25.000 a 1:100.000. Los Mapas de 
Zonas de Avalanchas son fundamentales para la planifi- 
cacion territorial, presentan un mayor detail© que los 
anteriores y sus escalas fluctuan entre 1:2.000 y 1:5.000 
(Lopez-Marttnez, 1988). Algunos de estos mapas dife- 
rencian las partes de una avalancha {zonas de arranque, re- 
corrido y detencidn). Los mapas suelen estar coloieados, 
en los que el rojo senala alto riesgo (no se autorizan las 
construcciones), el bianco indica caiencia de riesgos y el 
azul presenta un riesgo moderado (puede construirse con 
algunas restricciones) (Getrard, 1990). 

Fuidada (1996) lleva a cabo una Cartograffa de Lo- 
calizacidn Probable de Aludes utilizando un Sistema de 
Informacion Geografica. Las metodologias utilizadas 
para la obtendon de los datos son la fotointerpretacion, 
reconocimiento del texreno y encuestas a la poblacion. 
Con ello efectua la representacion cariografica y la es- 
tructuracion del banco de datos del Sistema de Informa¬ 
cion Geografico (S.I.G.) Este trabajo supone una 
inteiesante aportadon a la gestidn de los Riesgos Natu- 
lales y su incidencia en la Planificacion Territorial. Ghi- 



F1CURA 15.67 Empalizadas y teriazas para proteccidn de 
aludes. Val d'lsene. Alpes franceses. Foto F. Gutierrez, 


noi y Cheng (2005) describen una metodologfa para lo- 
calizar areas con elevado potencial de inestabilidad ni¬ 
val bajo condidones meteoroldgicas determinadas, a 
escala de un valle alpino. 

15.3.3 Movimientos de masa 

Las ladexas de las montahas suelen presentar una marca- 
da inestabilidad que deriva de su gran pendiente, de la pre- 
sencia de rocas fuertemente diadasadas y de la existencia 
de una cobertera de dep6sitos incoherentes pleistocenes, 
tales eomo till glaciar y materiales fluvioglaciares y soli- 
fluidales. Los movimientos de masa se desarrollan cuan- 
do se producen fuertes precipitadones pluviales, deshielos 
rapidos del manto nival, socavaciones de los rios, terre- 
motos de alta magnitud, deforestaciones, etc. Estos mo¬ 
vimientos de masa son fundamentalmente del tipo de 
deshzamientos y avalanchas de rocas y detritos y desliza- 
mientos y coladas de barro. Muchas de estas moviliza- 
ciones de material al llegar a los lechos fluvial^ dan lugar 
al represamiento de la red y a la consiguiente inundacidn 
aguas arriba (Jones et al., 1983). La clasificacidn de los 
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deslizamientos en las zonas con permafrost, asi como los 
mdtodos descritos para su localizacion, desarrollo y me- 
didas de proteccion, han sido analizados en el capftulo de 
Laderas y Movimientos de Masa. Los mdtodos caracte- 
rfsticos de las areas con permafrost son los de modifica- 
ciones fermicas (Turk, 1996). Estas drcunstancias ponen 
de manifesto que en las zonas montanosas sometidas a ac- 
tividades humanas puede existir un elevado riesgo debldo 
a la inestabilidad de las laderas. Como consecuencia, la 
construccidn de vCas de comunicacion, instalaciones hi- 
droeldctricas, oleoductos y acueductos, etc. presentan di- 
ficultades en su realizacion y conservacion {Selby, 1993). 
Por todo ello se hace necesaria la elaboracion de carto- 
graffas de riesgos de zonas de montana de cara a una ade- 
cuada planificacion del territorio. 

En las negiones montanosas, cuando se atraviesan zo¬ 
nas con canchales el trazado de las vias de comunicacion 
debe efectuarse, si es posible, por la parte inferior del can- 
chal en la que la pendiente es manor y el riesgo de cafda 
de dastos es mas bajo. El desmonte en las partes media y 
superior puede producir una inestabilidad en la masa de ge- 
Hfractos como consecuencia de la socavacion inducida. En 
los Andes peruanos existen canchales tan actives que las 
carreteras necesitan una limpieza diaria de los clastos des- 
prendidos (Gerrard, 1990). Porconsiguiente, las vlas de co¬ 
municacion en montana requieren un mantenimiento 
regular y una observation continua de las zonas inestables. 

Se dispone de una amplia casufstica en relation con 
grandes movimientos de masa en regiones montanosas. 
Se han produtido movilizaciones de material de varios 
tnillones de metros cfibicos con velocidades superiores a 
los 100 km/hora, tales como las avalanchas de rocas de 
7 km de longitud y 2.000 m de desnivel de Mount Rai¬ 
nier (Washington) y del Glatiar Sherman (Alaska), desen- 
cadenada por el terremoto de 1964, que ocupo 
8,25 km 2 . En estas avalanchas de rocas las pdrdidas ma- 
teriales fueron escasas o nulas, pero el deslizamiento tras- 
lacional de rocas de May unmarca, en los Andes centrales 
de Peru, que se produjo en abril de 1974, ocasiono la 
muerte de 451 personas de este pueblo. La causa fue la 
socavaddn llevada a cabo por el Ri'o Mantaro (Voight y 
Pariseau, 1978). En otras regiones los movimientos de 
masa se localizan en areas concretas y se han producido 
numerosas veces en tiempos historicos. El pueblo de In- 
zing y diversas areas del Voralberg, en los Alpes austria- 
oos (Gerrard, 1990), han sufrido continuas catastrofes a 
lo largo de los dltimos siglos. A pesar de las numerosas 
medidas de proteccion, la localidad de Inzing se vio afec- 
tada el 26 de julio de 1966 por una avalancha de detri¬ 
tus canalizada, que se desplazo a 100 km/hora y causd la 
muerte de ties personas, quedando sepultados 4 km de ca- 
netera y 500 m de ferrocarril. Una gran parte de las la- 
bores de proteccion fueron destruidas. 

Los glaciares rocosos activos pueden ser un riesgo ge- 
omorfologico importante. Los danos que resultan de su ac- 
tividad se deben al empuje general de la masa movilizada. 


a la fusion del hielo infrayacente que produce depresiones 
de dimensiones mdtricas o decamdtricas, a la eluviacion del 
material fino intersticial que da lugar a subsidence y a la 
caida de bloques superficiales como consecuencia de la 
mayor velocidad de su parte superior, pudidndose des- 
prender hasta un bloque por minuto (Giardino y Vitek, 

1987) . A veces, las torres de tendido electrico o telefonico 
y de remontes de esquf se sitiian en glaciates rooosos y pue¬ 
den suftir diversos disturbios; como es logioo se deben evi- 
tar estos emplazamientos. Cuando el trazado de carreteras, 
ferrocarriles y oleoductos atraviesan glaciares rocosos se 
requiere un conti nuo mantenimiento y en ocasiones una 
modificacion de los trazados. Se conocen muchos ejemplos 
en el Estado de Colorado. Los tiineles experimentan de- 
formaciones y oolapsos, como en Mount Mestas (Colora¬ 
do), debido a las presiones hidrostaticas desarrolladas en 
el deshielo (Giardino, 1983). 

En las regiones de permafrost son muy frecuentes los 
deslizamientos de la capa activa, que son logicamente pe- 
liculares y generalmente muy rapidos (Harris, 1981). Tam- 
bidn en los margenes de los rtos, y como consecuencia de 
la generacion de nichos de termoerosion, se producen co- 
lapsos y flujos con velocidades de hasta 10 m/seg (Harris, 

1988) . En las zonas periglaciares pleistocenas de las lati¬ 
tudes medias son relativamente frecuentes los depositos 
periglaciares caracterizados por una cohesion y angulos de 
resistencia al cizallamiento bajos. La ejecucion de cual- 
quier tipo de construccion que afecta a estos materiales 
presents numerosos problemas (Derbyshire, 1977). 

15.3,4 Problemas ingenieriles 
en las regiones de suelos 
helados 

En estas areas el hombre altera facilmente el equilibrio 
tdrmico existente en el permafrost, degradandolo o agra- 
dandolo. Las modificaciones debidas a la accion humana 
son muy variadas. La destruccion de la vegetacidn puede 
deberse a talas forestales, incendios y paso de vehiculos, 
o bien dsta se destruye para la creacidn de nuevos espacios 
agrfcolas. En 6pocas mas recientes, la construccion de edi- 
ficios, carreteras, ferrocarriles, oleoductos, etc. constitu- 
ye una de las causas importantes de la vulneracion del 
permafrost. Finalmente, otra de las modificaciones viene 
dada por los cambios de las oondiciones de drenaje al des- 
viar rfos, construir embalses y desecar turberas (Haugen 
y Brown, 1971). El efecto de todas estas actividades sue- 
le ser el de reduccion del permafrost y, por lo general, los 
cambios producidos son irreversibles. El suelo tiene que 
ajustarse paulatinamente al nuevo regimen fermico 
impuesto, necesitando en el caso de grandes estructuras 
varias ddcadas para alcanzarlo (Cooke y Doornkamp, 
1990). 

Antes de Uevar a cabo cualquier tipo de actividad en 
estas areas es preciso realizar un primer reconocimiento 
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sobre fotograftas a^reas para diferenciar y cartografiar los 
tipos de terrene, asf como las comunidades de plantas, que 
nos indican las condiclones de humedad. Con posteriori - 
dad se deben efectuar trabajos de campo en los que se a na- 
lizan detalladamente la distribucion y naturalcza del 
permafrost y de la capa activa, dienaje, materiales super- 
fieiales, temperatura y humedad de la atmosfera y suelo, 
etc. (Cooke y Doornkamp, 1990). 

Con todo este bagaje de conocimientos se pueden 
afrontar adecuadamente practicas constructivas. Los md- 
lodos que se utilizan para reducir los problemas geotde- 
nicos son de caracter pasivo y activo (Muller, 1945). En 
substratos sensibles al deshielo se emplean me tod os pa- 
si vos en los que se trata de mantener a los materiales en 
su estado tdrmico inicial, evitando el asentamiento y le- 
vantamiento. Los metodos act tvos se basan en el reem- 
plazamiento de material susceptible a la accion de la 
helada por otro resistente a esta actividad. Igualmente tam- 
bien se disenan estructuras que soporten las fuerzas debi- 
das a las modificaciones de rdgimen tdrmico que dan lugar 
alevantamientos o asentamientos. 

15 . 3 . 4.1 Edificios 

Las primeras construcciones en areas de permafrost se re¬ 
al izaron sobre basamentos y pilares de madera y no hubo 
problemas significativos. Con el comienzo de la utiliza¬ 
tion del hormigdn, como soporte de las estructuras, se pro- 
dujeron importantes asentamientos de las construcciones 
y grietas en los edificios (Harris, 1986). 

Uno de los ejemplos mas caracterfsticos en relacion 
con la problematica de la construccidn en suelos pertna- 
nentemente helados la constituye el pueblo de Atlavik, en 
el delta del rfo Mackenzie (Cooke y Doornkamp, 1990; 
French, 1996). Fue cteado en 1912 y en el 1950 su po- 
Hacion permanente era de 400 personas, que aumentaba 
en verano hasta 1.500 con la llegada de esquimales e in- 
dios. El crecimiento posterior, con practicas constructivas 


poco adecuadas, produjo innumerables problemas. Atla¬ 
vik estaba situado sobre depositos deltaicos de grano fino, 
ricos en hielo y con trial drenaje. La consecuencia fue la 
generacion de importantes levantamientos y asentamien¬ 
tos del terreno, asf como la creacion de areas deprimidas 
inundables. A causa de esta situacion se estimo necesaria 
la construccidn de un nuevo pueblo en una zona con me- 
jores condiciones geot^cnicas. Se eligio Inuvik, a 48 km 
de Atlavik, y la construccion del mismo empezo en 1955. 
Hoy residen en este lugar unas 1.500 personas. El area ele- 
gida a partir de estudios minuciosos refine las caracterfs- 
ticas mas idoneas posibles para el nuevo emplazamiento. 
Sin duda, esto es un claro ejemplo de la necesidad de co- 
nocer adecuadamente el permafrost y las condiciones lo¬ 
cales sobre las que se desarrolla. 

La capacidad de una superficie para soportar una car- 
ga sin deformacion varfa con el tipo de material y, a su 
vez, puede fluctuar enormemente en las etapas de helada 
o de deshielo (Swinzow, 1969). La deformacion de las es¬ 
tructuras construidas se produce durante estas etapas, en 
las que los terrenos infrayacentes y adyacentes modifican 
su resistencia al ser sometidos a variaciones estadonales 
de temperatura. Durante la helada el edificio puede le- 
vantarsc e incluso llega a romperse, a no ser que la es- 
tructura soporte estos movimientos. En el deshielo el agua 
ocupa menos volumen y se produce una pdrdida de re¬ 
sistencia que trae consigo el asentamiento del edificio. En 
suelos arcillosos y limosos que no son permeables y re- 
ticncn una gran parte del agua de deshielo se puede pro¬ 
duct un flujo de sedimentos. Ademas, como el agua no 
puede penetrar en el permafrost, los sedimentos frnos de 
la capa activa alcanzan elevados valores de plasticidad, 
que conducen a asentamientos diferenciales de los edifi¬ 
cios. Por el contrario, los depositos de grano grueso son 
bastante estables ya que drenanfacilmente. Si ademas del 
deshielo estacional del permafrost existe un progresivo 
calentamiento a lo largo de los ahos, las deformaciones 
se incrementan paulatinamente con el aumento de pro- 


FIGURA 15.68 Degradacion 
progresiva del permafrost bajo 
uia capa de gravas del edificio 
4de Alaska Field Staton, 

4,5 km al noreste de Fairbanks 
(Alaska), la capa activa tenfa 
Q.9 m de potencia antes de la 
constmcciOn en 1946, pero 
aumento hasta 1,?5 m despues 
de eliminar la cobertera de 
dr boles y arbustos. Las Ifneas 
indican la superficie del 
permafrost al final del periodo 
de deshielo para distlnbs ahos 
IjLobaccy Quinn, 1966). 
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fundidad de la carga activa (Lobacz y Quinn, 1966) (Fig. 
15.68). Por otra parte, si el hieio existente estaen los po¬ 
rts el sustrato es bastante estable durante la fase de des¬ 
hielo, pero si existen masas de hieio fuera de los 
intersticios el terieno es muy sensible al deshiclo (Harris, 
1986). Por consiguiente, las cimenlaciones presentan 
grandes problemas, que se hacen muy manifiestos en los 
grandes edificios. 

En la construction en regiones de permafrost hay que 
tener en cuenta y regular el intercambio de calor entre el 
terreno, la construocidn y el ambiente (Yershov, 1998). 
Los edificios inhabitados aislan al suelo de la radiacion so¬ 
lar y el techo del permafrost puede elevarse como conse- 
cuencia del efecto de sombra producido (Muller, 1945) 
(Fig. 15.69). Si el edificio irradia calor desde su interior 
al permafrost se genera un bulbo de deshielo bajo la casa, 
que es asimdtrico debido a las diferencias de calentamiento 
solar, como consecuenda de las distintas orientadones del 
edificio. Estas variadonestraen consigo movimientos ver- 
ticales diferendales que quedan reflejados en los asenta- 
mientos y levantamientos de las diferentes esquinas de la 
construccidn (Lobacz y Quinn, 1966) (Fig. 15.70). Estos 
movimientos pueden producir la rotuia de las cimenta- 
ciones y el agrielamiento de las paredes de los edificios. 
El asentamiento debido al deshielo es gradual y se detie- 
ne cuando se consigue un equilibrio t^rmico, que puede 
necesitar varias ddcadas para alcanzaise. No obstante, se 
inspeccionaron 1.230 edificios de Yakutsk, Chita, Vorku¬ 
ta y la Republica de Bunyat y el 63% presentaban defor- 
maciones (Yershov, 1998). 

Las tdcnicas de construccion son muy variadas y van 
encaminadas, en areas de permafrost continuo, a mante- 
ner Intacta la capa helada. La base de los edificios se oons- 
truye sobre un conjunto de pilotes de madera, acero u 
hormigdn armado, anclados en el permafrost y que deben 
sobresalir al menos 60 cm sobre la superficie del terreno 
(Harris, 1986) (Fig. 15.71). De este modo, el aire puede 
circular libremente entre el suelo y la base del edificio y, 
por lo tanto, el calor irradiado por dste puede disiparse, 
conservando el permafrost en invierno. Durante el vera- 
no, el deshielo se minimiza por estar en sombra la super¬ 




FIGURA 15.69 Alteraciones del permafrost producidas por: 
(a) un cabertzo tnfiabitado y (b) por una casa con calor Interne 
(Muller, 1945). 

tide del terreno bajo el edificio. Tambi£n sucle ins talar sc 
refrigeration artificial alrededor de los pilotes (crioancla- 
jes). Igualmente, se sittian en ocasiones tubos de ventila- 
cidn en la capa superficial de la cimentacidn para ayudar 



FIG UR,4 15.70 Levantamientos 
y asentamlentos diferendales en 
las cuatro esquinas del edificio 
9de Alaska Field Staton, 4,5 km 
d noieste de Fairbanks (Alaska). 
Los movimientos repiesentan el 
levantamiento y deshielo 
estacional (hasta 5 cm de 
amplitud) y el progresivo deshielo 
cfel permafrost infrayacente a largo 
plazo (hasta 10 cm en 10 ahos) 
(Lobaoc y Quinn, 1966). 
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FIG UR A IS-71 Diferentes 
edificios correspondientes a la 
Base del Comodoro Marumbio, 
instalada por Argentina en la Isla 
de James Ross, al Este de la 
Peninsula Antartida. Los ed if icios 
estan construidos sobre un 
odh junto de pi lares, que permiten 
Lna drculacidn libre del alre y de 
esta forma se disipa el calor de 
iradiaddn generado por el 
edificio. FotoA. Martin-Serrano, 



al enfriamiento del permafrost. Finalmente, los edificios 
se construyen, cuando es posible, sobre una capa de gua¬ 
vas (Fig. 15.72) que facilita el drenaje y evita el estanca- 
miento del agua y la erosion tdrmica. 

Antes 



Rdletio y aid ante 



FIG UR A 15.72 Efectos sobre el teoho del permafiost bajo 
la oa frets ra, como consecuencia de la utilizacitin de rellenos 
ds graves y rellenos con aislante, Observese la leduccidn en 
el volumen de gravas necesarias con la incorporaciOn del 
aslante (Harris, 1986). 


15 . 3 . 4.2 Obras lineaies 

Despuds de la Segunda Guerra Mundial se construyeron 
numerosas carreteras, ferrocarriles y aerddromos (Fig. 
15.73) tanto en Canada y Alaska como en Siberia y Mon¬ 
golia. No obstante, a finales del siglo pasado se realizo la 
gran obra del Ferrocarril Transiberiano para el transporte 
de maderas hacia el oeste. Tanto los ferrocarriles como las 
carreteras de utilizacion continua no sue ten construirse en 
zonas de permafrost continuo, y por lo tanto, se sitdan en 
areas de permafrost discontinuo y esporadico. En dstas til- 
timas se localizan los terrenos con temperatures de alre- 
dedor de -2 °C, que son los que sufren los mayores danos 
(Harris, 1986). 

Los problemas que presentan estas construcciones son 
muy variados y complejos. Van ligados a levantamientos 
y asentamientos diferenciales cn rclacidn con la elimina- 
cion de la cobertera vegetal, que trae consigo la modifi- 
cacidn del rdgitnen tdrmico y el desarrollo subsecuente del 
termokarst. Tambi^n puede producirse la destruction de 
puentes por inundaciones primaverales. Igualmente los 
movimientos de masa pueden enterrar tramos de carrete¬ 
ras y ferrocarriles. Otro problems esta en relacion con el 
agua de deshielo primaveral que al discunir sobre la su- 
perfide de la obra lineal, se congela nuevamente llegan- 
do a producir tablas de hielo (kings) (Ritter, 1978). 

La forma mas simple de transporte en el permafrost lo 
constituyen las carreteras llamadas de invierno (Harris, 
1986). Son vfas localizadas sobre coberteras de nieve o rfos 
y lagos helados. Necesitan para su transito vehfculos es- 
peciales. Los ferrocarriles y carreteras de uso continuo re- 
quieren tccnicas especificss de construccion y son muy 
costosas. Es conveniente que se situen sobre topograftas 
suaves para evitar desmontes y que atraviesen areas con po- 
cos problemas de drenaje. Por oonsiguiente, el problema 
fundamental es el trazado y la necesidad de disponer de 
gravas machacadas para el relleno. Este consta de una capa 


562 Geomorfolngia 




















FICl'RA 15.73 Base del 
Comodoro Marumbio, instalada 
por Argentina en la I$la de James 
Ross, a I Este de la Peninsula 
Antartida. La fotogiafia senala la 
presencia de un barrizal 
(molllsuelo) en el aeiddromo, que 
produce importantes p noble mas 
para su utilizacibn en verano. 

Foto A. Martin-Serrano, 


de 0,6-1,5 m de espesor y, como oonsecuencia, los volii- 
menes de roca o grava requeridos para su construction son 
enonnes (Linell y Johnston, 1973). Una vez instalado el re- 
lleno, que soporta las cargas del transports y las vibracio- 
nes, el permafrost penetra bajo el mismo {Fig. 15.74). Por 
otra parte, se neoesita un espesor de relleno menor si se uti- 
lizan aislantes, tal como placas de polistireno. 

En areas de permafrost, la forma mas usual de cruzar 
los grandes rfos es la utilization de transbordadores. No 
obstante, en ocasiones se hace necesario la construction 
de puentes. Bajo el curso fluvial hay por lo general un ta- 
lik, pero si tiene lugar una deriva lateral del rfo el talik se 
modifica y puede produdrse subsidentia en los pilares del 
puente (Fig. 15.74). Si la deriva es muy importante, pue¬ 
de dar lugar a una agradacion del permafrost que trae con- 
sigo un levantamiento {French, 1996). Por eso, el 
problema mas importante en muchos casos es de la esta- 
bilizacion del curso del rfo. 


Una de las oonstruodones mas importantes es la denomi- 
nada Carretera de Alaska que un£a Canada y Alaska, cuyos 
2.451 km terminaron de oonstruirse en 1943, con numerosos 
problemas ingenieriles (Freedman, 1999) {Fig. 15.75). 

15 . 3 . 4.3 Oleoductos y gaseoductos 

Son relativamente numerosos tanto en Siberia como en Ca¬ 
nada y Alaska. De todos ellos el mas conocido es el Oleo- 
ducto Transalaskiano (Fig. 15.76),que se oonstruyodespuds 
del descubrimiento en 1968 de un importante yacimiento 
petroUfero (Meelen, 1999). Parte de la Bahia de Prudhoe en 
la costa aitica y termina en Valdez en el Golfo de Alaska, 
despuds de recorrer 1.286 km. El crudo se transporta pos- 
terionnente en baroo a las reftnehas de la costa occidental 
de los Estados Unidos y a Jap6n. Se construyd entre 1969 
y 1977 y su coste se multiplioo por ocho veces con respec- 
to al presupuesto inicial, alcanzando fmalmente la cifra de 



FJGL'RA 15.74 Seccibn 
transversal del puente 
Goldstneam Creek y 
desplazamiento can el tiempe de 
algunos pilares (Crory, 1985; en 
Harris, 1886). 


Caprtub 15 * Ceomcrfdogia F^riglaciar 563 
























F1GURA 15,75 Cruce cte la 
C^rretera de Alaska con el 
Oleoducto Transalaskiano. 
Hchardson Highway (Alaska). 
R)to F. Gutierrez. 



F1GURA 15.76 Oleoducto 
transalaskiano. Chugach 
Mountains (Alaska). Foto 
F Gutierrez. 



7.700 mil tones de ddlares. El 70% del mismo fue const rui- 
do sobre zonas de permafrost (Harris, 1986). 

Los problemas a resolver fueron tnuy nurnerosos y 
complejos. Uno de los mas importantes estaba en relation 
con la temperature del credo, ya que dste penetra en el 
conducto a 58°C. Un oleoducto bajo la superficie, trans- 
portando fluidos calientes, produce el deshielo del per¬ 
mafrost infrayacente. Sin medidas de protection el 
deshielo se extiende con el tiempo alrededor del tubo (La- 
chenbruch, 1970) (Fig. 15.77). La velocidad expansiva dis- 
minuye, pero nunca se alcanza un estado de equilibrio. 
Como consecuencia, el suelo pierde gran parte de su re- 
sistencia y es incapaz de sostener el tubo, produci^ndose 
asentamientos en la superficie del terreno. Ademas, los le- 
vantamientos y hundimientos diferendales son muy frc- 
cuentes y de diferente magnitud, ya que el oleoducto pasa 
por zonas con distintos tipos de materials. Al atravesar 


cuhas de hielo la fusion es mas rapida, asf como los efec- 
tos derivados de la misma. A toda esta problematica hay 
que anadir la producida por la destruccidn de la coberte- 
ra vegetal durante la construccion (Ritter, 1978). 

Debido a estos problemas el oleoducto, en zonas de 
permafrost, se constreyd en algunos lugares suspendido 
sobre una estructura con pilares enterrados de 8 a 20 m de 
profundidad (Harris, 1986). En algunos tramos estos pi¬ 
lares van provistos de un sistema de refrigeracidn para evi- 
tar la fusidn del permafrost (Fig. 15.77). El tubo se enterro 
en areas sin permafrost ocarentes de problemas (zonas de 
arenas y gravas con buen drenaje). 

Problemas similares se encuentran en la construccion 
de los gaseoductos. Estos suelen enterearse, si es posible, 
para reducir el riesgo de explosiones y disminuir el inter- 
valo de temperaturas para las que el acero es mas resis- 
tente a las presiones del gas (Harris, 1986). 
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FIG UR A 15.77 Gredmiento 
teorico de un dlindro de deshielo 
aJrededorde jn tjbo calentado 
situado en un SLielo limoso. El 
tubo tiene 1,21 mde diametro y 
esta situado a 2,42 m do 
profund idad y mantiene una 
temperatura de 00 H? C. Las curvas 
de la izquierda se aplican a 
oondiciones si mi la res a la costa 
artica de Alaska, mientras quo las 
de la deiecha a situaciones 
pidximasal limite meridional del 
permafrost (Lachenbruch, 1970). 


15.3.4.4 Mineria 

En las regiones articas son abundantes los recursos mine- 
rales y para su explotacion se han tenido que modiftcar las 
clasicas practicas mineras. Los problemas existentes estan 
en relacidn con el estado de oongelacion de las rocas y mi- 
nerales y con el contenido en hielo del mineral. Ademas 
el transpoite del mismo solo puede efectuarae durante la 
estacion de deshielo (Harris, 1986). La minerfa subterra- 
nea genera subsidencia, seguida en muchos casos de pro- 
cesos de termokarst, que transforman sustancialmente la 
topografta (Yershov, 1998). 

fiira la explotacidn de los placeres es necesario el des¬ 
hielo previo de los depositos detriticos para proceder con 
posterioridad a su tratamiento mecanico. La fusion del hie¬ 
lo contenido se lleva a cabo por chorros de agua a presion, 
aunque antiguamente se utilizaba agua caliente, pero el m6- 
todo iesultaba costoso y poco eficaz. Estas practicas tienen 
un elevado costo de explotacidn y por eso solo se trabajan 
placeres de oro, platino, casiterita y wolframita. En Alas¬ 
ka se explotan sobre todo los sandur existentes al pie de las 
montahas, elaborados por las aguas de deshielo proceden- 
tes de los glaciares pleistocenos (French et al, 1983). 

En las explotaciones a cielo ahierto los madzos ro- 
cosos que contienen masas de mineral presentan un con¬ 
tenido en hielo mucho menor que en los placeres. El 
problema mas importante es el de la estabilidad de los 
(rentes de avance, en los que se produce el deshielo debi- 
litando suresistencia (Harris, 1986). Las labores se llevan 
a cabo mediante mallas de perforacion y explosivos para 
arrancar el mineral y la roca acompahante. La realizacion 


de sondeos presenta problemas al utilizar agua en la per¬ 
foracion que llega a congelarse. Por eso sueien realizarse 
en ocasiones sondeos secos. El deshielo continuoen estas 
cortas hace necesario la eliminacion del agua superficial 
para fadlitarel trabajo. Por otro lado, estas explotadones, 
sin duda costosas, estan muy sujetas a las variaciones del 
precio del mineral. 

La presencia del permafrost afecta a la resistencia y 
estabilidad de la roca caja y de la masa mineral y, por con- 
sigu ielite, atahe a las labores de la mineria suhterranea. 
En la entrada de las galenas existe un riesgo importante 
de cafda de material, como consecuencia del deshielo del 
permafrost (Linell y Lobacz, 1978). La mayorfa de las 
minas en areas de permafrost estan ventiladas por aire a 
5-10 °C, lo que produce el deshielo del techo y las pare- 
des, afcctando a su estabilidad. El agua de fusion produ¬ 
ce un flujo incesante de agua que hay que achicar 
continuamente porbombeo (Harris, 1986). En ocasiones 
el agua puede penetrar stibitamente en las galerfas pro- 
duciendo la inundacion de las mismas y, a veces, puede 
ocasionar importantes tragedias. 

15.3.4.5 Otras actividades 

El agua es fundamental para el mantenimiento de los em- 
plazamientos existentes en areas de permafrost y es nece¬ 
sario calentar los conductos a 6°-8 0 en invierno para que 
no se congele (Yershov, 1998). Es preciso disponer de 
agua potable de buena calidad y tambidn de agua para usos 
industriales, por lo general procedente del tratamiento de 
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aguas residuales (Harris, 1986). Es diffcil en estas regio- 
nes obtener agua perenne a bajo costo. El agua subterra- 
nea puede encontrarse por debajo del pemiafrost, en el 
interior en taliks o por enciraa del mismo (French, 1996). 
El agua obtenida debe perdurar todo el ano y para ello se 
netiene en un embalse profundo para evitar la potente capa 
de hielo que se forma en invierno. 

Otro de los problemas que se encuentran en estas 
regiones son los relativos a la eliminacion de aguas resi- 
duales y residues solidos. Estos pucdcn transmit] i enfer- 
medades o producir danos al ambiente. Para suprimirlos 
se utilizan m&odos fTsico-qufmioos, biologicos, trituration 
e incineracidn, etc. (Harris, 1986). 

En algunas zonas de permafrost continuo y disconti- 
nuo, eomo en Yakutia (Siberia), existe una extensa e 
importante agricultura cereahstica. Aquf, el deshielo, mo- 


tivado en parte por las practicas agrtcolas, da lugar al ter- 
mokarst (Czudek y Demek, 1970b) y es frecuente que los 
tractores u otro tipo de maquinaria queden anclados en ho- 
yos de deshielo. En cualquier caso, la topografta genera- 
da de alas hace diffcil los trabajos agrfcolas. 

En estas (iltimas dccadas se ha introducido el cultivo 
de hortalizas en estos emplazamientos, con el fin de au- 
toabastecerse. Se (leva a cabo en el interior de edificios 
para soportar el rigor de la helada. Los sustratos suelen ser 
de arena y grava para disponer de un buen drenaje y el rie- 
go se efectua por goteo (Harris, 1986). Son frecuentes los 
problemas derivados del deshielo. 

En regiones de permafrost alpino, el Ifmite inferior del 
pemiafrost esta generalmente por debajo de la U'nea de cre- 
cimicnto de los arboles. Por lo tanto, la explotacion ma- 
derera puede desencadenar el termokarst. 
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Introduccion 


Las regiones aridas son areas de escasa predpitaeion y 
oomo consecuencia la cobertera vegetal es reducida o 
inexistente {Fig. 16.1). Presentan una variable distribudon, 
ya que se localizan en areas de bajas y alias latitudes, en 
d interior de los continentes, en las orlas morales y tam- 
bien se ubican en zonas de elevada altura. Los desiertos 
frfos situados en latitudes medias presentan una proble¬ 
matics especffica, diferente a la de los des iertos de las zo¬ 
nas calidas, ya que estan afectados por la actividad de los 
procesos periglaciares. 

La exploration de muchas de las regiones aridas esta en 
relation con la colonization por los europeos de estas are¬ 
as, en las que buscan fundamentalmente nuevos recursos 
naturales. Las 6pocas de esta exploracidn son muy varia¬ 
bles y se circunscriben basicamente a los tiempos moder- 
nos y contemporaneos. Los primeros documents que se 
conocen son de caracter general y en el los se enfatiza en 
aspectos geograficos y naturalistas. A finales del siglo pa- 
sado se realizan los primeros trabajos geomorfologicos de 
gran rigor cientffico, oomo los llevados a cabo por Gilbert, 
Powell y Dutton en su estudio de los desiertos del suroes- 
1e de los Estados Unidos. No obstante, y a pesar de estos 
precedentes, los estudios han sido generalmente de carac¬ 
ter descriptive con la utilization de tdrminos locales, que 
ha producido un cierto confusionismo entre los geomorfd- 
logos. En las ultimas ddcadas con el advenimiento de la 
Geomorfologfa Dinamica, en la que se analizan los proce¬ 
sos mediante la aplicacidn de tdcnicas fisicas y qutmicas 
para explicar las formas existentes, se ha producido un con¬ 
siderable avanoe en el conocimiento y evolution del mo- 
delado de las zonas aridas. 


Las caracterfsticas geologicas, dimalicas y de vegeta- 
cion de los ambientes desdrticos calidos son muy variables. 
Estos se asientan sobre formaciones geologicas de dife¬ 
rente composicidn y edad, con una plena estabilidad cor¬ 
tical o, por el contrario, con una marcada actividad 
neoteetdnica. Los climas de los desiertos son muy variables 
y se caracterizan generalmente por una escasa precipitacion 
y elevadas temperaturas con una gran amplitud diaria. La 
vegetacidn es escasa o no existe y las actividades metabo- 
licas llevadas a cabo por las plantas se adaptan al amplio 
intervalo de temperaturas existentes. El agua la obtienen 
fundamentalmente a travds de las rafees, que en ocasiones 
penetran hasta 20 m de profundidad {Nicholson, 1993). 

Por otra parte, los medios desdrticos son zonas poco fa- 
vorables para el hombre por sus climas extremos y por la 
escasez o ausencia de agua y alimentos. La actuation del 
hombre en estas areas es muy diferente, ya que hay zonas 
carentes de poblacion y otras, por el contrario, estan den- 
samente habitadas. Es importante senalar que el 15% de la 
poblacion mundial vive en estas regiones {Heathcote, 
1983). Ademas, el credmiento de la poblacion es muy 
grande en muchas de estas zonas, con increments del 50% 
o mas en los tiltimos cincuenta anos. Se estima que la po¬ 
blacion superara 1.200 mil lories de personas en el ano 2000. 
Por oonsiguiente, la utilizacidn por el hombre de los esca- 
sos recursos hTdrioos y vegetales conduce a la generation 
de numerosos problemas ambientales de diffcil y costosa 
resoluddn {Cooke eta!., 1982; Goudie, 1990a). 

Las regiones aridas han sido defi nidas de diferentes for¬ 
mas en fiinddn del proposito requerido. A su vez, se han uti- 
lizado distintos criterios para su diferenciadon, siendo los 


FtGLRA 16.1 Ftegidn de 
acusada aridez desprovista 
practicamente de vegetacidn. 
Desierto del Sinai (Egipto). Foto 
Jl Rosell. 
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mas comunes los basados en la vegetacion, ristemas de dre- 
naje, degradation del suelo y erosion hfdrica y edlica. No 
obstante, el criterio mas utilizado es de la disponibilidad de 
agua en el ecosistema, ya que afecta a la flora y fauna y a la 
dinamica de los procesos geomorfioas. La disponibilidad 
viene reflejada por su balance hfdrico y en los desiertos ca- 
lidos la pdrdida de humedad por evaporation y transpiration 
(ET), junto con la pdrdidade drenaje superficial y subtena- 
neo (D), es mayor que la precipitation (P). Este grado de di- 
ferencia se obtiene mediante indices de aridez, basados en 
reladones entre la precipitacion y la temperature (Besler, 
1992). La aridez varfaenormemente para precipitaciones si- 
milares. Por ejemplo, con una precipitacion media anual de 
400-500 mm se encuenlran el Sahel, las Grandes Llanuras 
del Oeste de Estados Unidos y las areas mas secas de Euro- 
pa Central; sin embargo, la vegetacion existente en estas re- 
giones varia desde la esteparia a la de basque denso 
{Nicholson, 1993). Thornthwaite {1948) establece su fndice 
de humedad (Ih); en dl se tiene en cuenta la evaporacidn y 
transpiracion. Meigs, (1953) lleva a cabo la division de los 
medios aridos, basada en este fndice, y diferencia tees tipos 
de dimas aridos: hiperarido {Ih < —56), arido (—56 ^ Ih 
< —40), semiarido {—40 ^ Ih < —20), estando el dima 
subMmedo con valores comprendidos entre -20 y 0. La 
UNESCO (1979) publico su distribud6n de las zonas ari- 
das dd mundo a partir de datos de l .600 estadones meteo- 
rologicas. Este trabajo ha sido tnodificado recientemente por 
el Atlas Mundial de Desertification (UNEP,I992; Middle- 
ton y Thomas, 1997), elaborado dentio del Programa de 
Medio Ambiente de las Naciones Lfnidas. Ambos estan 
basados en el grado de aridez bioclimatica, que se define por 
la relation entre precipitation y evapotranspiradon po¬ 
tential. Se distinguen cuatro tipos de aridez: hiperarida 
(P/ET < 0,05), arida {0,05 < P/ET < 0,20), semiarida 
(0,20 < P/ET < 0,50) y, finalmente, subhdmeda seca en¬ 
tre {0,50 < P/ET < 0,65). Grove (1977) efccnia una dife- 


rcnciacion simple teniendo en cuenta exdusivamente la pre- 
ci pi ration y distingue las zonas semiaridas {200-500 mm), 
aridas (25-200 mm) e hiperaridas, en las que no existe un 
regimen estadonal de precipitadones y en el registro se re- 
conooen doce meses sin Uuvias. 

La superficie ocupada por todas las zonas aridas del mun¬ 
do varia en funtidn de la clarification climatica utilizada. Se- 
gdn el Atlas Mundial de Desertificaddn (1992) y Middleton 
y Thomas (1997) el 37,3% del globo terraqueo esta ocupa- 
do por las zonas aridas, conespondiendo el 17,7% a las re- 
giones semiaridas, el 12,1% a las areas aridas y el 7,5% para 
las zonas hiperaridas (Fig. 16.2 y Tabla 16.1). Existen pro- 
blemas de delimitation entre e stas regiones, debido a la gran 
variabilidad interanual de la precipitaci6n y a que el transi- 
to entre una y otra es paulatino. Como los Ifmites se definen 
en funcidn de la vegetacion puede hacerse difftil el estable- 
cimiento de (unites precisos, ya que la precipitation, que 
afecta directamente al desarrollo de la cobertera vegetal, es 
variable y, por otra parte, la action antropica la modifica oon- 
siderablemente en algunas regiones {Thomas, 1989a). 

La mayor extension de las zonas aridas se encuentra en 
una amplia franja desarrollada en el norte de Africa y Asia 
(Fig. 16.2) y comprende los desiertos del Sahara, Arabia, 
Pakistan, India y Asia Central. En Africa del Sur se loca- 
lizan el desierto litoral de Namib-Angola y los de Kalaha¬ 
ri y Karroo. El continente australiano, que carece de zonas 
hiperaridas, esta ocupado en un 75% de su superficie por 
desiertos. En el oeste de Estados Unidos y en Mejico se en¬ 
cuentra otro niicleo importante de aridez. Finalmente, al 
oeste de Suramdrica se situan el desierto costero de Perd- 
Chile y las regiones aridas andinas y de Patagonia. 

16.1.1 Causas de !a aridez 

La aridez esta controlada por un conjunto de factores cli- 
maticos, orograficos y oceanografioos. En algunas zonas el 


TABLA 16,1 Zonas de aridez por regiones en millones de Has. (U.N.E.P., 1992). 


Region 


Zona 

Africa 

Asia 

Austrafesta 

Europa 

ftorteamtocs 

Siiramerics 

Total 

% 

Fria 

0,0 

1.082,5 

0,0 

27,9 

616,9 

37,7 

1.765,0 

13,6 

Humeda 

1.007,6 

1224,3 

218,9 

622,9 

838,5 

1.188,1 

5.100,4 

39,2 

Subhumeda seca 

268,7 

352,7 

51,3 

183,5 

231,5 

207,0 

1.294,7 

9,9 

Semiarida 

613,8 

693,4 

309,0 

105,2 

419,4 

264,5 

2305,3 

17,7 

Arida 

503,5 

625,7 

303,0 

11,0 

81,5 

44,5 

1.569,2 

12,1 

Hiperarida 

672,0 

277,3 

0,0 

0,0 

3,1 

25,7 

978,1 

7,5 

TOTAL 

2965,6 

4256,0 

8G2,2 

950,5 

2190,9 

1767,5 

13.012,7 


% por continente 

56,9 

37,5 

69,4 

12,2 

23,9 

18,9 



% del total global 

34,8 

32,9 

12,6 

2,4 

10,4 

6,9 
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FIGLJRA 16.2 Distribucion de 
las zoaas Fridas en el mundo 
(UNEP, 1992). 

origen de la escasa disponibilidad hfdrica se debe basica- 
mente a una causa concreta, mientras que en otras la ari- 
dez resulta de la superposition de varios factores (Dresch, 
1982; Thomas, 1989,1997; Cooke # al, 1993; Nicholson, 
1993). 

El factor zonal esta en reladdn con la situacion de los 
desiertos tropicales y subtropicales en la trayedoria de cd- 
lulas antitidonicas. Ocasionalmente pueden penetrar en 
el las sistemas de borrascas, aunque la precipitation es es¬ 
casa. Se caracterizan por extensas zonas de gran aridez, ro- 
deadas por pequehas franjas semiaridas. El ejemplo mas 
lepresentativo es el desierto del Sahara. 

La continentalidad hacc referenda a la distancia a la 
que se encuentran del ocdano estos desiertos. En latitudes 
templadas, los frentes produdores de lluvia van perdiendo 
paulatinamente su humedad a lo largo de su recorrido ha- 
da el interior de los continentes. En estas regiones son fre- 
cuentes los inviernos frfos. En ellas las zonas mas aridas 
ocupan poca superfitie y estan orladas por areas semiari¬ 


das de gran extension. Los desiertos de latitudes medias de 
Asia Central responden a estas caraderfsticas. 

El efecto orografico se manifiesta por la presenda de 
zonas de sombra de lluvia situadas a sotavento de cadenas 
montanosas, en regiones con vientos dominantes, oomo son 
los vientos del Oeste o los alisios. Las masas de aire al des¬ 
cender por la vertiente de la cordillera se calientan y sec an 
adiabaticamente. Este efedo orografico puede enfatizarse 
por la situacion zonal y la continentalidad. Las cordilleras 
que surcan la parte occidental del continente americano 
ejercen este efedo de barrera de lluvias. 

Los desiertos costeros de Peru-Chile (Fig. 16.3) y Na- 
mib-Angola deben su situacion a la existencia de corrien- 
les oceanicas frias, que corresponden a las corrientes de 
Humboldt y de Benguela, respedivamente. La evaporation 
de la superfitie del mar es pequena y las precipitaciones, 
fundamentalmente por nieblas y rodo, son bajas o casi 
inexistentes. Las masas de aire condensan vapor de agua 
sobre la corriente frfa forma ndo nieblas y brumas cost eras. 


F1GURA 16.3 Terrazas 
marinas escalonadas hasta 300 m 
sobre el nivel del maren el 
Desierto de Peril-Chile, que es el 
mds arido del mundo. San Juan 
de Maroona (Surdel Pen!). Foto 
C. Zazo 
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que se calientan al llegar a la costa, alejandose del punto 
de saturation. 

Tambidn hay que considerar el efecto de albedo o 
reflectividad de las superfities de los desiertos. En los de- 
aertos calidos el ealentamiento genera coxrientes convec- 
tivas. Solo en desiertos de tonos blanoos la reflexion puede 
favorecer pcrdidas tcrmieas diurnas. Por el contrario, en 
ambientes de desiertos rocosos la absorddn del calor pue¬ 
de ser maxima, sobre todo si existe una cubicrta de barni- 
ces desdrticos. 

16.1.2 Rasgos c limaticos 
de los desiertos 

Existen diferendas muy marcadas entre los desiertos frfos 
y calidos. Segun Meigs (1953) el Ifmite entre am bos vie- 
ne dado por la temperatura media del mes mas frfo, que 
cuando es mcnor de 0 °C corrcspondc con los desiertos tri¬ 
os. Estos estan situados fundamentalmente en las latitudes 
medias. La caracterfstica mas significativa de estos desier¬ 
tos es la gran osdladon tdrmica anual que presentan. Asf, 
en el Desierto de Karakun, Asia occidental, se han regis- 
trado temperaturas de la superfide del suelo que ostilan en¬ 
tre 79,4 °C y -40 °C {Nicholson, 1993). La pretipitacidn 
esta influendada por la topograffa y en las zonas elevadas 
es frecuente la car da de nieve. La evaporacidn es baja en 
los meses frfos y suelen producirse fuertes vientos duran¬ 
te los mismos. 

Los desiertos calidos se localizan en las zonas tropi- 
cales y subtropicales. En ellos las temperaturas son altas, 
las predpitadones muy variables, la evaporation elevada 
y la action del viento puede ser muy importante. 

Debido a su position latitudinal y al dominio antiti- 
clonal experimental! una gran insolation y las temperatu¬ 


ras del aire pueden alcanzar en algunos desiertos (Sahara, 
Valle de la Muerte) valores de hasta 58 °C {Nicholson, 
1993). Como los cielos por la noche permanecen despeja- 
dos las temperaturas disminuyen considcrablcmcnte por 
iiradiacion y las osdladones tdrmicas diurnas suelen ser de 
unos 22 °C en desiertos de interior en latitudes altas, aun- 
que se han registrado valores de 56 °C en Tucson (Arizo¬ 
na) (Goudie y Wilkinson, 1977). Las osdladones anuales 
son elevadas y con el aumento de la latitud se incrementan 
los contrastes estacionales. La temperatura de la superfide 
terrestre es mayor, habidndose medido 83^ °C en arenas 
de Port-Sudan, en el Mar Rojo. 

En los desiertos litorales las temperaturas son menos 
contrastadas con bajos intervales diarios y estadonales, a 
diferencia de los desiertos de tierra adentro en los que las 
osdladones son muy marcadas. En los desiertos litorales 
afectados por comentes oceanicas frfas las variaciones dia¬ 
rias son de 11 °C, la mitad de las que experimentan los de¬ 
siertos interiores, y las osdladones anuales de unos 18 °C 
(Goudie y Wilkinson, 1977). 

Las precipitaciones son extremas, con periodos secos 
interrumpidos por lluvias de tipo convedivo. A esta gran 
variabilidad temporal se une la irregularidad espadal. Es- 
tas variadones aumentan con el descenso de la predpita- 
cion anual. La variabilidad puede valorarse media me un 
fndice, expresado en porcentaje, que resulta de la relacion 
entre la desviaddn de la media y el valor promedio de las 
predpitadones anuales. Los grandes desiertos {Fig. 16.4) 
presentan valores superiores al 30%, que oorresponden a 
las zonas aridas e hiperaridas (Goudie y Wilkinson, 1977). 
Esta variabilidad espadal y temporal se debe a que las llu¬ 
vias dominantes son de caracter tormentoso y constituyen 
una parte importante de la predpitad6n total anual. Es re- 
lativamente frecuente, en la mayorfa de los desiertos, que 
algunas lluvias de tormenta superen en 24 horas la preci- 



FIGL'RA 16.4 Vhriabilidad 
global de la precipitacidn (Goodie 
y Wilkinson, 1977). 
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pitacion media anual para un periodo de registro de 30 
anos. Estos eventos pueden alcanzar valores extraordina- 
rios, como una torments cn 1925 que descargo 1.524 mm 
en Lima (Desierto de Peril), cuando en este area la preci¬ 
pitation media anual es de 46 mm {Nicholson, 1993). En 
los Desiertos de Atacama, Namib y Sahara pueden trans- 
currir periodos de 10-14 anos sin que se registren predpi- 
taciones. En algunos luganes se construyen casas con 
bloques de sal (Fig. 16.5), como en el altiplano arido o 
puna de Bolivia, aunque no sea una zona hiperarida. 

En los desiertos litorales, por su proximidad al mar, el 
aire es relativamente humedo y las precipitaciones suelen 
ser infcriorcs a 50 mm. Las nieblas son muy frecuentes y 
persistcn durante mis de medio aho. Penetran decenas de 
kilometros tierra adentro, proporcionando humedad para el 
desarrollo de la vegetation. La descarga de las nieblas 
constituye una parte importante del total de la predpitaddn 
(Demangeot, 1981). 

Los vientos calidos existentes en las regiones descrti- 
cas producen la desecacion de muchas areas. Estos vien¬ 
tos soplan durante el dfa y por la noche se caiman. Soplan 
desde el desierto a las zonas marginales mas hfimedas y 
suelen ser polvorientos. Reciben numerosos nombres lo¬ 
cales {alisio, irjfi , siroco , harmattan, etc.) (Goudie y Wil- 



FIGL'RA 16.5 Casa oonstruida con sillares de sal. Salar de 
li/uni (Bolivia). Foto C. Maldonado. 


kinson, 1977). Puntualmente se desarrollan los tornados, 
que son masas de aire cal iente, turbillonares y cargadas de 
partfculas. Se elevan decenas o cientos de metros de al tu¬ 
rn ysu duration suele ser de unos minutos. Mucho mas im¬ 
port antes son las tormentas de polvo (haboob), que son 
muros de aire cargados de partfculas, que en su desplaza- 
miento producen efectos catastroficos en la vida animal y 
en las actividades humanas (Pewe, 1981). 

16.1.3 Diferenciacion 

geomorfologica de las areas 
des£rticas 

Los criterios geomorficos que podemos utilizer para esta- 
blecer clasificaciones de los medios aridos son muy diver- 
sos. La aplicacion de pautas tales como procesos 
dominantes y tipo de morfoestmcturas generalizadas en los 
ambientes des&ticos permite efectuar diferenciaciones 
simples, que ilustran globalmente sobre los grandes rasgos 
geomorfologicos de estas zonas morfoclimaticas. 

En los desiertos se pueden reconocer dos grandes do- 
minios en funcion de los procesos principales actuantes 
(Cooke et al., 1993). El dominlo eolico en el que reinan las 
actividades erosivas y de sedimentation del viento. La ero- 
sidn puede dar lugar a extensas agmpaciones de yardangs, 
como las de los Desiertos de Libia y Arabia, en los que los 
afloramientos rocosos se presentan daramente alineados 
por la aocion abrasiva del viento. La actividad erosiva tam- 
bidn se manifiesta en los campos de cubetas de deflaccion 
que salpican algunas areas desdrticas (Desierto de Kalaha¬ 
ri). La acumulacidn de partfculas transportadas por el vien¬ 
to da origen a extensos mares de arena, que cubren 
aproximadamente la cuarta parte de los desiertos. Una por- 
cion significativa de estos mares de arena se encuentra en 
la actualidad estabilizada por vegetation (Sahara meridio¬ 
nal) e indican unas circunstandas de mayor aridez en pe¬ 
riodos pret&itos. El dominio lluvtal result a de la actividad 
erosiva y acumulativa de las aguas de esoonentfa, que es 
mas evidente en las zonas semiaridas. La accidn fluvial que- 
da limitada a los valles, donde se produce la erosion y se- 
dimentacion de parte de su carga, o bien a los sistemas de 
abanicos aluviales, donde se distribuyen las aguas y carga 
solida al pie de zonas montanosas, con una disminucion ge¬ 
neral del tamano de las partfculas hacia sus areas distales. 
Ambos dominios pueden superponerse, ya que la actividad 
de los procesos eolicos y fluviales coexiste muchas veces 
en la rnistna zona. Por eso, podemos enoontrar en el regis¬ 
tro sedimentario intercalaciones de secuencias eolicas y flu¬ 
viales (Fig. 16.6). Por otra parte, los cambios climaticos que 
han tenido lugar durante el Cuaternario han produddo mo- 
diftcaciones importantes en la aridez de numerosas areas. 
Como consecuencia, la actividad e intensidad de los proce¬ 
sos eolicos y fluviales se ha visto modificada considerable- 
mente. En algunas regiones, como en el Sahel, la 
disminudon de la aridez enfatizo la actividad fluvial y pa- 
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FIG UK A 16.6 Depo sites 
eolioos tosilizados per materia les 
detriticos del Pleistocene inferior 
(?). Escorihuela (pravincia de 
Teiuet), a I norte de la Semifosa 
de Tenjel. Cordillera Ib^rioa 
Centro dental. 


ralizo la acci6n eolica, estabilizando y destruyendo par- 
cialmcnte los sistemas de dunas por erosion hi'drica. 

La aplicacion del criterio morfoestructural, basado en 
el tipo de morfologi'as dominantes y en la estructura geo¬ 
logies, junto eon el grado de estabilidad tectonica, permi- 
te distinguir entre desiertos de escudos y plat alb rin as y 
desiertos de montan as y depresiones (Mabbutt. 1977). 
Los primeros oomprenden los desiertos de Africa, Arabia, 
India y Australia. Estan formados fundamentalmente por 
areas cratonizadas constituidas basicamente por rocas pre¬ 
cam bricas y zonas de plataforma de edad posterior. Su prin¬ 
cipal caracteristica es la planitud del relieve, interrumpida 
por macizos volcanioos de origen rccicntc, como las mon- 
tanas del Hoggar y del Tibesti en el Sahara central, y por 
grandes fracturas tales como las relativas al sistema de rift- 
vcdleys de Africa oriental (Fig. 16.7). Estos grandes apla- 
namientos son superficies de erosion de diversas edades 
(Fig. 16.8) o llanuras aluviales de extensas cucncas endo- 
ireicas, como las del Lago Chad (Sur del Sahara); tambi^n 


estan asociados con paisajes modelados por el viento, que 
induyen regs, campos de yardangs y ergs. Estos rasgos del 
relieve comunes a estos desiertos obedecen en gran parte 
a la larga estabilidad cortical reconodda en estas regiones. 

Los desiertos de montarias y depresiones estan cons- 
tituidos por largas alineadones montanosas separadas por 
areas deprimidas. Este relieve se configure durante la ore- 
genia alpina y como consecuenda del contraste topogra- 
fico las zonas elevadas han sufrido una constante 
denudacion y los materiales resultantes se han alojado en 
las depresiones, bajo la foona de abanicos aluviales co- 
alescentes. En las areas distales de los abanicos se reco- 
gen las aguas de escorrentfa en depresiones cerradas, que 
forman lagos temporales (Fig. 16.9) donde se produce una 
sedimentacidn evaporftica (pbya-lake). El contacto entre 
montarias y depresiones con frecuencia suele ser un fren- 
te tectonico activo, en el que se levantan las zonas eleva¬ 
das y subsecuentemente se hunden las deprimidas. Por 
oonsiguiente, estas dltimas son areas de intensa subsi- 



FICURA 16.7 Escarpe de falla 
en el sector central del rfft-vatt&y 
del Mar Muerto, Israel. 


Capftub 16 * Geomorfolqgia de las zonas aridas I 573 





FIG URA 16.8 Superficies de 
erosion y en primer t£rmino, 
pavimento desertico, Rann (Gran 
Desierto de la Indfa o del Thar). 



FlGURA 16.9 Salar de Uyuni 
(Bolivia). Altipiano de Bolivia. 
Foto C. Maldonado. 



dencia donde se han apilado importantes potencias de se- 
dimentos durante el Terciario y Cuaternario. Por otra par¬ 
te, en las depresiones se reoonoce una actividad eolica de 
eseasa importancia. Los desiertos del oeste de los Esta- 
dos Unidos y los situados en la Precordillera y Cordille¬ 


ra central de los Andes piesentan estas caracteristicas. 
Igualmente, los desiertos existentes en Asia Central tie- 
nen rasgos sirailares, aunque se desarrollan a una mayor 
altura, por lo que los oontrastes dimaticos son mas mar- 
cados. 



La superfide de los desiertos: pavimentos, 
suelos ordenados, barnices y costras 


Los materiales de la superfide de las zonas aridas y los exis¬ 
tentes a poca profundidad estan sometidos a numerosos 
procesos que adfian oonjuntamente o por separado, depen- 


diendo de la litologta, clima, situation geomorfica, etc. El ie- 
sultado de esta actividad trae consign la generation de pa¬ 
vimentos desdticos, suelos ordenados, hamices y costras. 
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16.2.1 Caracteristicas generates 

de los pavimentos deserticos 

Estan formados por fragmentos rocosos, angulosos o re- 
dondeados, englobados en una matriz de material mas fino 
de tamano arena, limo y arcilla (Mabbutt, I965a,l977). Se 
desarrollan no solo en superficies de bajo relieve, como 
abanicos aluviales, terrazas y pedimentos o glacis, sino 
tambidn sobre iadcras. Pueden cncontrarse en olios medios 
mor foci i mat icos, aunque es en las zonas aridas donde al- 
canzan su mayor expresion, llegando a ocupar importantes 
extensiones. 

Localmente reciben numerosos nombres: gibber en 
Australia, sai en Asia Central y hamada, reg y serir en el 
Sahara, Oriente Medio e India. Las hamadas son relieves 
estructurales tabulares o superficies de pedimentacion o 
glaciplanacion de pendiente casi nula. Su superfide puede 


estar desprovista de fragmentos, en cuyo caso se denomi- 
na hamada rocosa, o bien puede estar recubierta por blo- 
qucs angulosos (hamada de bloques) (Fig. 16.10) que no 
han sufrido ningiin transpose. En ocasiones, los bloques de 
la hamada han sufrido una intensa meteorizaddn en la que 
una continua descamaeion ha redondeado los fragmentos 
(Evenari et al., 1971). Sin embargo, el reg o serir se de- 
sarrolla sobre superfides aluviales de escasa o nula incli- 
nacion y en ellos los cantos son redondeados, como 
consecuencia del transporte experimentado (Fig. 16.11). En 
la actualidad muchos de los reg o serir aparecen como su¬ 
perficies relictas y alejadas o colgadas de la red de drena- 
je actual. 

Un pavimento bien desarrollado constituye una super¬ 
fide estable, pero cuando se altera por action anlropica (por 
ejemplo, trafioo de vehiculos todo terreno en el suroeste de 
Estados Unidos y Arabia Saudita; Webb y Wilshire, 1983) 
pueden desencadenarse erosiones Mdrica y eolica que lo 



FlCL'RA 16.10 Hamada 
constituida por bloques 
angulosos fesiduaJes. En el 
centra se obseiva una pequena 
depresibn Canada (denominada 
daya en el Sahara) rellena de 
material fino de coloiacidn mucho 
mas clara, Este depbsito puede 
que se produzca inicialmente por 
un aporte edlico y, con 
pOSterioridad, ha sido movilizado 
por escorrentfa superficial. Rann, 
Desierto del Thar (India). 



FlCLiRA 16.11 TTploo reg de 
cantos redondeados desarrollado 
sobre una llanura aluvial. Bhojka, 
Desierto del Thar (India). 
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modifican substancialmcntc. Igualmenle, las famosas pis- 
tas de Nazca (Fig. 16.12), al sur de Peril, que datan de hace 
linos 20.000 a nos, son pavimentos dcserticos partialmen- 
te movilizados durante su construction. Por otra parte, en 
algunos tugares los cantos constituyentes del pavimento 
pueden ser artefactos prehistoricos y, otras veces, las pie- 
dras estan pintadas o labradas (petroglifos) (Brakenridge y 
Shuster, 1986), circunstancias que pueden proporcionarda- 
tos sobre la edad relativa de estos paviraentos desdrtioos. 

16.2.2 Procesos que intervienen en 
$u formacion 

Los pavimentos destitioos pueden originarse por uno o va¬ 
ries procesos, lo que indica un problema de equifinalidad 
o de convergentia de formas. Fundamentalmente, estos 
procesos pueden ser de caracter extrfnseco, oomo los pro- 
ducidos por aociones hfdricas y eolicas, y de tipo intrinse- 
co, en los que el interior del suelo se ve modificado por 
procesos de diferenciacion. 

El proceso mas universalmente aplicado para la gene¬ 
sis de Los pavimentos es el de la deFlacidn, en el que Las 
partfculas finas son exportadas por el viento, quedando el 
material grueso oomo un residuo, que llega a constituir el 
pavimento. Evidentemente, la exportation es pequena y, 
por consiguiente, el rebajamiento superficial es escaso. 
Esto suele ser debido a que la deflation disminuye con el 
incremento de la rugosidad de la superfitie y se calcula que 
para un 50% de oobertera de cantos la exportation se hace 
inefectiva (Sharon, 1962). No obstante, en ocasiones se 
desarrolla una biocostra pelicular, en los espacios ocupa- 
dos por el material fino, que impide la deflation y estabi- 
liza el pavimento al quedar «scllada» su superficie 
(Campbell eta!., 1989). 

Para algunos autores (Sharon, 1962) la erosion hidri- 
ca es mas eficaz en la generation de los pavimentos, tal 


como lo demuestra con el estudio de paroelas experimen- 
tales, con pendientes de 5%, en las que el rebajamiento fue 
de 5-50 cm. para un periodo de tinco anos. La exportation 
del material fino se lleva a eabo por splash y esoorrentfa su¬ 
perficial, aunque el flujo del agua se ve dificultado por la 
presencia de los cantos. En el caso de la existencia de bio- 
costras, el splash se reduce considerablemente y la capa- 
tidad de infiltration disminuye manifiestamente (Poesen, 
1986), limitandose en ocasiones a la penetration del agua 
por las grietas que suelen desarrollarse. 

Otro proceso que tambten puede dar origen a pavi¬ 
mentos, aunque menos importante que los dos anteriores, 
result a del ascenso de cantos desde el interior del suelo 
que se concentran en la superfitie (Cooke, 1970a; Mabbutt, 
1965a, 1977). Este fenomeno de clasification del suelo pue¬ 
de producirse por empuje por hclada en los desiertos frfos. 
En los desiertos calidos se hace precisa la existencia de ar- 
ci!las expansivas que sufren hinchamientos con el aumen- 
to de humedad y dan lugar a levantamientos del terreno. 
Durante las etapas secas los suelos se contraen y agrietan. 
Por consiguiente, la generation de los pavimentos, bajo es- 
tas circunstancias, se ve favorecida por el aumento de ci- 
clos de humedetimiento y secado. 

Para el desarrollo de las hamadas de bloques se ha adu- 
cido para su generation la action de procesos de meteori- 
zacion superficial, fundamentalmente mecanicos, que 
rompen la roca y produce n un pavimento residual de blo¬ 
ques angulosos. Tambicn, se cree que la meteorizacion 
subsuperfitial (Mabbutt, 1977) puede jugar un cierto pa- 
pel en el desarrollo de los pavimentos. Este autor indica 
que el mayor contenido en humedad por debajo de la su¬ 
perfitie, sobre todo en presencia de cloruros y sulfatos, trae 
consigo una meteorizacion mas eficaz y, por lo tanto, las 
partfculas gruesas se desintegran paulatinamente. Por el 
contrario, en la superfitie La disponihilidad hfdrica es mu- 
cho menor y los cantos del pavimento apenas se meteori- 
zan. El resultado final es que el pavimento perdura. 


FIG L 1 BA 16.12 Pistas de 
Nazca oonstruidas sobre un 
pavimento desertico. Desierto 
meridional del Peru. Foto 
C. Zazo. 
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16.2.3 Desarrolio 

Del analisis de los procesos generadores de los pavimen- 
tos parece deducirse que la genesis por erosion hidrica o 
eolica es rapida, a diferencia de los paviraentos producidos 
por movimientos en el interior del snelo. La erosion sub- 
afeea produce en la superficie un descenso y niveladon 
despufe de una larga y continua actividad (Mabbutt, 1977). 
Ademas, a medida que se desarrolla el pavimento la dis- 
ponibilidad de material fino disminuye. El pavimento esta 
sometido a una evoludon lenta, de miles de anos, en la que 
los cantos se meteorizan y se exportan parcialmcntc los 
materiales generados (Cooke, 1970a). Esta lentitud en su 
desarrolio se constata en el estudio de un conjunto de te- 
rrazas en la region del Mar Muerto (Amit y Gerson, 1986). 
En ellas el porcentaje de cobertera de cantos aumenta con 
la antiguedad de la terraza. Por el contrario, los pavimen- 
tos mas antiguos del Valle de la Muerte (Hunt y Mabey, 
1966) se caracterizan por tener mayor porcentaje de partf- 
culas finas y mas compactas que los pavimentos mas re- 
cientes. En este caso, la evolucion es inversa al ejemplo 
anterior, quizas debido a una mas intensa melcorizaeioii su¬ 
perficial. 

Por otra parte, conviene indicar que los pavimentos en 
su evolucion pueden incrementar su contenido en sales, 
movilizadas por capilaridad y que quedan atrapadas entre 
los cantos. Igualmente, pueden sufrir un continuo aporte de 
material eolico. En cualquier caso, una vez formado el pa¬ 
vimento es relativamente estable, ya que la deflacion se re¬ 
duce con el aumento de la cobertera de cantos y feta tiende 
a incrementar sc por erosion hfdrica. Estas circunstancias 
ponen de manifiesto que el pavimento es una morfologia 
bastante estable, en la que actuan procesos erosivos y de- 
posicionales pero con muy escasa intensidad, pudiendo in- 
cluso contrabalancearse. Todo ello indica que los 
pavimentos son resistentes a la erosion, ya que protegen al 
material infrayacente de las erosiones hfdrica y eolica. 


16.2.4 Suelos ordenados 

Ya hemos indicado en la secdon relativa a las zonas mor- 
fodimaticas perigladares que los suelos ordenados (efreu- 
los, polfgonos, redes, escalones y suelos estriados) 
alcanzan un gran desarrolio tanto en las areas de las altas 
latitudes como en las montanas alpinas (Washburn, 1956). 
Los mecanismos invocados para su generacidn son muy 
numerosos y complejos, practicamente todos ellos estan en 
relacidn con procesos de hielo-deshielo. 

Sin embargo, estas morfologtas sobre todo en areas de 
escasa pendiente, pueden tambifei desarrollarse en las zo¬ 
nas aridas (Washburn, 1979; Cooke y Warren, 1973), aun- 
que en los desiertos calidos los procesos generadores son 
muy distintos a los de las zonas perigladares (Fig. 16.13). 
Tenemos, una vez mas, una situadon de convergenda de 
formas. Estas morfologtas aridas estan relacionadas fun- 
damentalmente con variadones en el contenido en hume- 
dad de los suelos y, en los ambientes de predpitaddn 
salina, se encuentran en reladon con periodicas inirnda- 
dones y desecaciones. Las microformas generadas pueden 
ser effmeras, ya que en ocasiones se originan y desapare- 
cen entre una y otra predpitadon pluvial. 

16.2.5 Grietas de desecacion 

Al secarse los sedimentos de grano fino humededdos be¬ 
gan a alcanzar el Ifmite de oontraccion, producicndose la 
return superficial de los mismos. Este agrietamiento al 
agruparse puede formar sistemas poligonales (Fig. 16.14). 
La forma que adquieren estos polfgonos depende de las ca- 
racterfsticas ffsicas, qufmicas y mineralogies s del material 
y tambi^n de las drcunstancias ambientales, expresadas 
por su temperatura y porcentaje de humedad. En planta, las 
grietas pueden ser rectas o curvadas y la longitud, anchu- 
ra, profundidad y niimero de las mismas, asf como la for- 



FlGl'RA 16.13 Pavimento 
desertico en el que los cantos 
leCLibieitos por bamiz aparecen 
ordenados y clasificados, 
dispuestos en formas ciiculares. 
Desierto del Negev (Israel). 
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FIG LIRA 16.14 Desarrallo de 
polfgonos en el bordede una 
sebkha parcialmente inundada. 
Sabkhet Bou Jmel. Region de 
Zarzis (Sur de Tiinez). 



ma de agruparse es muy variable {Chico, 1963). El perfil 
de las celdillas poligonales puede ser piano, concavo, con- 
vexo o irregular. 

La mayor parte de los e studios en relacion con la mor- 
fologi'a y genesis de las grietas se deben a experimentos re¬ 
al izados a paitir de cidos de hielo-deshielo (Lachenbruch, 
1962; Corte e Higashi, 1964; Maizels, 1987), y existen po- 
cos estudios en relacion con las caracteristicas y origen de 
las grietas desarrolladas en las llanuras arcillosas y salinas 
de los ambientes de playa. No obstante, estas grietas pro- 
ducidas en ambientes periglaciares son similares alas ori- 
ginadas en los medios aridos, ya que los coefidentes de 
contracdon y expansion del hielo y la sal son muy pareci- 
dos. Estos experimentos revelan, entre otras condusiones, 
que en las arcillas se producen 40-50 veces mas grietas que 
en arenas y gravas (Fig. 16.15). Igualmente, las grietas dis- 
minuyen de longitud con el tiempo, debido a que se origi- 
nan otras nuevas que intersedan con las anteriores. 
Ademas el espadado entre las grietas aumenta con la ve- 
loddad de desecadon, oontenido de arcillas y poroentaje 
de arcillas expansivas. 

Los cantos existentes en el interior o en su superficie 
se comportan como puntos de partida de grietas. Por otra 
parte, la forma del perfil de las celdillas poligonales tam- 
hi^n proporciona dates sobre el origen de estas morfolo- 
gfas. Asi, las superficies concavas indican un secado 
rapido del material s uperior, llegando a produdrse en la la¬ 
mina superficial bucles de lodoo mud curl (Fig. 16.16). 
Las que presentan una morfologia convexa sehalan la pre- 
sencia de sal en la matriz (Fig. 16.17) y, por liltimo, si la 
forma es plana pone de manifiesto un secado lento y au- 
sencia de sal. 

For otra parte, Lachenbruch (1962) diferenda entre sis- 
temas ortogonales, en los que las grietas intersedan en 
angulo recto, y sistemas no ortogonales en los que el an- 
gulo de intersection osdla en torno a los 120° (Fig. 16.18). 
Los sistemas ortogonales son tfpicos de medios no homo- 
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{a) Arenas y Gravas 
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(b) Arcfflas 



FIGURA 16.15 Sistema de grietas producidas 
experimentalmente despues de 12 ciclos de hielo-deshielo. (a) 
Arenas y gravas. (b) Arcillas (Maizels, 1981). 



























FIG IRA 16.16 Bucles de lodo 
(mud curt} desarrollados sobre 
una fine pel ten la arcillosa. 
Jaisalmer, desierto del Thar 
(India). 



FIGURA 16.17 Sisteroa no 
oitogonal de polrgonos convexos 
con huellas de gotas de lluvia. 
Depresion cerrada de La Flaya 
(Bujalaraz, provincia de 
Zaragoza). Depresidn del Ebro. 


<d) 





Ortogonal regiiar al aza r 


0rtogonaJ irregular a! azar 



Ortogonal orientada 


FIGURA 16.16 Sistemas rods frecuentes de grietas de desecacidn (segun Lac he nb rue It, 1962 y Neal, 1965). 
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g&ieos, en los que las grietas pueden presentar orientatio- 
nes preferentes. Por el contrario, los sistemas no ortogona- 
les se forrnan en materiales muy homogdneos que se secan 
uniformemente y las grietas se generan casi instantanea- 
mente. 

Todas estas grietas se fomian en los desiertos calidos en 
topograffas planas, que oorresponden en la mayorfa de los 
casos a dcpresioncs lacustres. Tambitii en estos medios, 
aunque locaJmcntc, pueden desairollarse fisuras gigantes 
de desecacion (Fig. 16.19) con longitudes kilom&ricas y 
anchuras y profundidades superiores a un metro. Su origen 
es muy complejo y se adueen numerosas causas para su 
formacion. Entre otras, agrietamiento generado por subsi- 
dencia debido a la extraction de aguas subterraneas, fisu- 
racion por hidrooompactaridn, contraction por desecacion, 
actividad sfsmica, etc. Todos estos procesos pueden actuar 
aislada o conjuntamente. 

En los medios de playa se desarrollan con gran profu¬ 
sion sistemas poligonales no ortogonales en las artillas 
salinas, que constituyen las llanuras de fangos de los mar- 
genes de la sedimentation evaporftica (Fig. 16.14). Tam- 
bitii se reconoce esta poligonacion en depositos de yeso 
(Tucker, 1978), que en ocasiones presentan bordes cabal- 
gantes (Fig. 16.20). En el Valle de la Muerte (California) 
se desarrollan polfgonos clasificados en materiales yesffe- 
ros (Hunt y Washburn, 1966) (Fig. 16.21), en los que el 
agrietamiento se genera por procesos de contraction de las 
sales, como consecuentia de secado o enfriamiento, y la 
expansion se debe a hidratation o calentamiento. Estos pro¬ 
cesos, junto con la movilizacidn de las sales por eapilari- 
dad, parecen ser las causas fundamentales de esta 
ordenatidn y clasificacion de estos suelos yesfferos. Igual- 
mente, son muy frecuentes los polfgonos desarrollados so- 
tre superficies de sal, tanto en sebkhas litorales como 
interiores (Fig. 16.22). Estos polfgonos pueden suffir una 
evolution muy compleja. 



F1GURA 16.19 Cartografia obtenida por fotografia aerea de 
fisuras gigantes de desecacion., con indicacion de las mas 
redentes. Regidn de Red Lake (Arizona). (Listery Seorest, 
1985). 

16.2.6 Gilgai 

Es un ttimino vernaculo australiano, que signifies charca, 
y se ha introducido profusamente en la literatura tientffi- 
ca. Se utiliza para montfculos muy pequenos desarrollados 
en suelos aitiUosos y en pavimentos destitioos (Hallsworth 


FICL'RA 16.20 Poligonosde 
yeso GOn bordes cabalgantes. 
Sebkha Matti (Union de Emiratos 
Arabes). 
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Cantos em el iitefiof Cantos en el surco 



F1GURA 16.21 Poligonos de 
piedra clasificados desarrollados 
an materials yesiferos. Valle de 
la Muerte (California) (Hunty 
Washburn, 1966). 



FlGURA 16.22 Poligonos oon 
hordes cabalgantes desarrollados 
en una superficie salina. Sebkha 
el Melah. Zarzis {Syr de Tunez). 


et al., 1955; Verger, 1964; Harris, 1968; Mabbutt, 1977; 
Hubble et al., 1983; Dixon, 1994a y b). 

Segdn Harris (1968) en la seodon transversal de un gil- 
gai pueden diferendarse ties partes (Fig. 16.23). Un canal 
que constituye una depiesion que puede estar 2,5 tn porde- 
bajo del nivel general del teneno y puede alcanzar 12 tn de 
anchura. El nivel general del microrrelieve se denotnina 
plataforma y sobrc ella dcstacan pequcnos monticules de 
hasta 50 tn de diametro. Algunos de los autores anterior- 
mente citados diferendan seis tipos de gilgai (Dixon, 
1994a), que pueden en gran parte quedar reflejados en la 
simple dasiftcadon morfologica de Verger (1964), basada 
en la forma y modo de agruparse (Fig. 16.23). 

En la formadon del gilgai intervienen varios procesos 
y factores, que aparecen desarrollados en las monograffas 
de Cooke y Warren (1973) y Mabbutt (1977). Los gilgai se 
generan en areas con alternanda de estadones htfmedas y 
secas. Los periodos secos, que agrietan la superfide, al- 
ternan con otros hiimcdos donde dornina el hinchamiento. 
Se localizan fundamentalmente en areas de vertisuelos 
(suelos arcillosos negros hinchables) de zonas tropicales y 
subtropicales. El microrrelieve del gilgai resulta de etnpu- 
jes hacia arriba produddos por hinchamiento del subsuelo 
hiimedo. Esta expansividad junto con la retraccion del sue- 


lo, cotno consecuencia de dclos de humededmiento y se- 
cado, explica la gdnesis de los circular y gilgai escalona- 
do (Ollier, 1966) (Fig. 16.24). Et hinchamiento obedece a 
la presenda de arcillas expansivas, como la montmorillo- 
nita, y a la existenda de elevados contenidos de porcentaje 
de sodio intercambiable. La amplitud del gilgai se incre- 
menta con el aumento de arcillas hinchables y sodio. Esta 
expansividad que da origen a los gilgai puede observarse 
en los perfiles de estos suelos, donde son relativamente fre- 
cuentes pequenos espejos de falla y pianos cabalgantes. 
Igualmente, estacas instaladas en el suelo quedan bascula- 
das o induso expulsadas dcspucs de un aho. Otra forma de 
produdrse los gilgai es la sehalada por Hallsworth et al. 
(1955), expresada graftcamente por Verger (1964) (Fig. 
16.25). Durante la estacion seca, las parttculas caen en el 
interior de las grietas y este material anadido se cree que 
es el causante del microrrelieve durante la estacion htime- 
da, ya que provoca en profUndidad considerables presiones. 
Tambicn es importante la diferendaddn de diversos me- 
canismos debidos a la actuadon de distintos oomponentes 
de esfuerzos para diversas situaciones, en reladon con el 
agrietamiento y con los cidos de expansion-contraccidn 
(Knight, 1980), que ayudan a oomprender mas adecuada- 
mente la genesis de los gilgai. 
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FIG UR A 16.23 En la parte superior, perfil transversal de un 
glgai (Harris, 1363). El resto de la figura corresponde a la 
dasificacidn morfolbgicade gilgais (Verger, 1364). 








FIGURA 16.24 Desarrollo de gilgai circular (a) y escalonado 
(b) en el centra de Australian Stony Desert (Ollier, 1366). 



« 



FIGURA 16.25 R^rmacidn 
de los gilgais per 
turnedeciiniento y secado 
Merger, 1364). 
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Barniz desertico 


En las regiones aridas se reoonoee, con relativa frecuenda, 
la existenda de una firm pc!feu!a de tonos obscuros sobre 
los materiales aflorantes, denominada barniz desertico. En 
algunos desiertos, como en los del suroeste de los Estados 
Unidos, este recubrimiento alcanza el 75% de las superfi¬ 
cies rocosas (Engle y Sharp, 1958). No obstante, tambidn 
pueden encontrarse barnices en ambientes alpinos, coste- 
ros, fluviales, subsuperficiales y en relacidn con raanan- 
tiales (Dorn y Oberlander, 1982; Dorn, 1998; Dorn, 2004). 
El color dominante es negro o marron y se debe a un enri- 
quecimiento en Mn y Fe. 

El origen de los barnices ha estado sometido a nume- 
rosas discusiones, carentes muchas veces de un preciso 
fundamento dentffico. Con el advenimiento de diversas 
tccnicas de alta resolucion (microscopfa y micro sonda elec¬ 
tronics), que permiten la observation detallada y el arrnli- 
sis qufmico puntual, el oonodmiento de los barnices ha 
progresado considerablemente. Este trabajo comenzo por 
Engle y Sharp (1958) y desde entonces se han llevado 
a cabo numerosos avances en relacion con la oomposi- 
cidn, estructura y origen (Dorn y Oberlander 1981,1982) 
y se esperan resultados importantes en los proximos anos 
(Oberlander, 1994). 

16.3.1 Composition y edad 

El bamiz recubre afloramientos rocosos (Fig. 16.26) o can¬ 
tos superficiales (Fig. 16.27). El color suele ser negro si es 
rioo en Mn, anaranjado si el contenido en Fe es elevado y 
marron si ambos elementos tienen proporciones parecidas. 


La pelfcula de barniz es muy firm y varfa mucho de espe- 
sor (0,002-0,5 mm), aunque por lo general oscila entre 0,01 
y 0,03 mm. 

Se desarrolla en todo tipo de rocas, pero mejor en las 
silicatadas. El barniz esta formado por Si, Al, Mn y Fe, 
como constituyentes fundamentales, y ademas tiene Ca, K, 
Na, Ba, Ti, Sr y Cu. A todo ello hay que ariadir numerosos 
elementos en mucha menor proportion, pero que local- 
mente pueden alcanzar valores significativos (Oberlander, 
1994). El barniz presents microlaminaciones con consti- 
tucidn qufmica diferente, debidas fundamentalmente a 
variaciones en el contenido de Mn. Muchos de estos ele¬ 
mentos deben de proceder de fuentes externas, ya que no 
se encuentran en la roca soporte. Los minerales arcillosos 
constituyen la parte mas fundamental con un 60-80% y le 
siguen en importancia Fe, Mn y Si, en forma de oxihidro- 
xidos amorfos. Tambidn existen algunos barnices negros 
con porcentajes elevados de Si, que suelen alcanzar 0,01 
mm de espesor y se desarrollan sobre rocas silfeeas. A este 
tipo de recubrimiento se le denomina barniz vftreo (desert 
glaze) o si lice vt'trea (silica glaze) (Dorn, 1998). Se cree 
que se origina por precipitacion qufmica del acido mono- 
silfcico Si(OH) 4 en forma de gel (Krauskopf, 1956) o bien 
por intervencion biologica en la que se parte de una fuen- 
te de fitolitos opal i nos que se disuelven y reprecipitan (Farr 
y Adams, 1984). 

Desde hace muchas ddcadas el desarrollo de barniz o 
grado de patinizacion ha sido utilizado como indicador de 
edad relativa en investigadones geomorfologicas y ar- 
queologicas (Hunt y Mabey, 1966; Tricait, 1969; Deman- 



FtCURA 16.26 Superficies 
rocosas recubiertas por barniz 
brill-ante. Anti Atlas (Marruecos) 
Foto J. L Pefia. 
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FIG UK A 16.27 Barniz 
recubriendo los cantos de tin 
pavimento desertico, Desierto del 
Negev (Israel). 



geot, 1981). Los estudios indican que nomialmente no apa- 
rece barniz en materiales holocenos, lo que indica que se 
necesitan al menos 10.000 anos para su generacion. Se ban 
llevado a cabo datadones de edad absoluta por analisis de 
activadon por neutrones, series de U, paieomagnetismo y 
AMS “ 4 C. Para esto se necesita iccogcr el bamiz de ana su- 
perfide de 0,5 m 2 (Krauskopf, 1956), dada la escasa ma¬ 
teria organica existente. Las aplicadones de algunas de 
estas tunicas no han tenido continuidad y la dataddn por 
radiocarbono present a problemas de contaminacion, al ex- 
traer parte del substrato rocoso junto con el barniz. Tam- 
bidn se ha puesto a punto un mdodo de obtendon de 
edades relativas, basado en el distinto grado de lixiviacion 
de los constituyentes del barniz. Se ha considerado un fn- 
dice de lixiviadon: Ca+K/Ti, pero presenta muchos pro- 
blemas de tratamiento y de determinacion analilica. Todos 
estos mdodos se utilizan en estudios de la actividad de las 
Silas, veloddades de retrooeso de un acantilado, edades de 
depositor cuaternarios y de artefados lfticos (Oberlander, 
1994) 

16.3.2 Frocesos generadores 

Antiguamente, los investigadores Cretan que los constitu- 
yentes del barniz procedfan de la meteorizacion de la roca 
soporte. Soludones ricas en Fe y Mn ascendi'an a la su- 
perficie por capilaridad, donde se depositaban, despu^s de 
etapas de humededmiento por lluvias y roci'o. Hoy nadie 
duda que los constituyentes del barniz derivan de fuentes 
externas, por aportes de polvo eolico o por transporte hf- 
drico en disoluddn (Fig. 16.28). Las investigaciones de mi- 
croscopfa electrdnica ievelan que el bamiz esta superpuesto 
y separado claramente del substrato rocoso, lo que apoya 
un origen externo para sus constituyentes. 

La hip6tesis mas admitida es la taasada en un origen bio- 
gcnico, en el que el enriquecimiento en Mn se debe a su fi- 
jacidn por bacterias quimiotroficas que oxidan el Mn 24 a 



FICL'RA 16,28 Barniz desarrollado sobre arenisca s 
posiblemente par precipitation de aguas sobre la superficie. 
Esta esta afectada con posterioridad por procesos de 
tafonizacidn. Petra (Jordania). Foto J. L. Pena. 
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Mn 4 *, junto con una cementacion por las arcillas en las que 
quedan atrapados otros elementos. Este proceso vuelve a re- 
pctirsc produciendo una acrecion y la oonsiguiente lamina- 
ddn del barniz, lo que lleva imph'cito ciclos de 
humedecimiento y secado. En la actualidad se cree que la 
bacteria que fija el Mn es Metallogemum personatum, que 
es el organismo vivo mas antiguo conocido (Oberlander, 
1994). Otros autores proponen a bongos y cianobacterias 
como organismos fijadores (Krumbein y Jens, 1981). Algu- 
nos investigadores abogan por procesos puramenle fisico- 
quimicos (Engle y Sharp, 1958; Elvidge y Moore, 1979). El 
Mn es mas soluble que el Fe y en los ambientes des&ticos 
los valores de Eh son alios, indicando elevada oxidacion, y 
el pH es alcalino como consecuencia de la baja lixiviacion. 
Segfin estos aulores, variaciones en la oxidacidn-reduoddn 
y en la basicidad del medio pueden dar origen a los bami- 
ces. Es evidente que existe un intenso debate de cara a co- 
nocerprofUndamente la generacion de los bamices; es muy 
posible que la conjuncion de la actividad biotica y las va¬ 
riaciones de la fisicoqufmica del medio, pueda ser el cami- 
no a seguir en futuras experiencias (Krinsley, 1998). 

16,3.3 Implicaciones ambi entales 

Los primeros estudios sobre los barnices hacfan hincapte 
en su significado dimatico y se indicaba que eran neoesa- 
rios climas mas humedos que los actuales para su forma - 


don, lo que implieaba que los barnices existentes eran re- 
lictos {viase Dorn, 1998). Tambidn abogaban por dclos de 
patinizadon, en los que el barniz se erosionaba y se crea- 
ba uno nuevo. 

En la actualidad, y con las t&nicas de alta resoluddn, 
las laminaciones de los barnices, que constituyen micro- 
capas con distinta composiddn qufmica, se interpretan di- 
maiicamente. Los periodos de menor acu mulacion de Mn 
corresponden a fases aridas o interpluviales y, por el con- 
tiario, aquellas etapas en las que la reladon Mn/Fe aumenta 
son indicadores de una fase mas hdmeda, pluvial o lacus- 
tre, en la que la deflaccion eolica disminuye por la expan- 
sividad de los lagos (Fig. 16.29). Sin embargo, en muchos 
lugares las secdones de barniz presentan registros poco 
convincentes para interpretarlos como indicadores de os- 
cilaciones paleodimaticas, lo que parece indicar que los 
procesos que dan origen al barniz son muy complejos 
(Oberlander, 1994). 

En dentos de muestras de bamiz de los desiertos de Es- 
tados Unidos, del Pleistoceno superior y Holoceno, se han 
estudiado la secuencia de microlaminadones. Se recono- 
cen 12 capas obscuras que alternan con 13 anaranjadas de- 
positadas en los dltimos 6.000 anos (Liu y Broecker, 2007). 
Cada capa obscura represent a una fase humeda y pueden 
correladonarse con los eventos frfos a escala de milenio, 
obtenidos en el Atlantico norte para la sedimentacion abi- 
sal (Bond et al., 1997, 1999). 



FIGURA 1C.29 \feriacion de la 
lelacidn Mn/Fe con la 
pitjfundidad en un barniz 
deposiiado sobre una roca 
volcanica, cuya fcdad es 1080 ± 
€0 Ka datada por K/Ar Area de 
Goso (California). Los puntos 
bajos se interpretan como 
intervales aridos derrtro de la 
osoilacidn climatica (Oberlander, 
1994). 



Una de las caracten'sticas de las zonas aridas es la pre- 
sencia de costras superficiales y subsuperficiales de com- 
posicion qufmica diferente, que corresponden a costras 
calcareas, silfeeas y yesfferas. Tambi^n podemos encon- 


trar lateritas, generadas en ambientes de tnucha mayor pre- 
cipitacion, que se encuentran fundamentalmente en los 
margenes de los desiertos. Ocupan extensiones muy im- 
portantes en los medios aridos y algunas, por su elevado 
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grado de endurecimiento, son resistentes a la erosion y se 
situan en areas elevadas. Adeinas, son buenos indicadores 
de condiciones paleoambientales y el conocimiento de las 
oostras cuaternarias es muy fitil para interpretar el regis- 
Iro estratigrafico de etapas geologicas pasadas {Goudie y 
Pye, 1983). Por otra parte, pueden tener un interns eco- 
nomico, como las coslras calcareas que contienen uranio 
y otros metales; tambidn se utilizan para la construccidn 
de casas y como irtiraestructura para carre teras (Reeves, 
1976). 

En este apartado relative al estudio de las oostras pre- 
lendemos analizar la naturaleza, propiedades y significado 
de las mismas, asf como los procesos geoqufmioos y bio- 
qufmioos implicados en su generacidn, para fmalmente ex- 
poner los modelos mas comfinmente utilizados. 

16.4.1 Caliches 

El tdrmino caliche es una palabra espanola que precede del 
latfn calix, que significa cal o ealiza, y ha sido utilizado por 
primera vez en L719 (vdt ise Reeves, 1976). Se utiliza co- 
mfinmente en Estados Unidos y M£jico (Esteban y Klap- 
pa, 1983) y no as! en Esparia donde ha sido mas frecuente 
usar la denomination de costra caEcarea, lo mas probable 
por influencia francesa [croute calcaire) y aletnana {kal- 
krnste). A nivel global, existe todavfa un cierto confusio- 
nismo, ya que el vocablo ha sido utilizado para otros tipos 
de depositos. Ademas, existen numerosas denominaciones 
locales en distintas areas y parses (Goudie, 1973; Reeves, 
1976). 

Segun Goudie (1972a), «la calcreta es un tdrmino uti¬ 
lizado para materiales de origen continental formados do- 
minantemente, pero no exdusivamente, por earbonato 
calcioo, que se encuentra desde pulverulento y nodular a 
fuertemente endurecido e implica la cementatidn de sue- 
lo, roca o material meteorizado dentro de la zona vadosa. 
Sin embargo, esta denominacidn no incluye a espeleote- 
mas, travertinos, depositos litorales cementados o estro- 
matolitos de algas lacustres». 

Los caliches son de tonos blanquecinos y ocupan alre- 
dedor del 13% de la superficie terrestre y se encuentran en 
zonas con una precipitation anual comprendida entre 400 
y 600 mm (Goudie, 1983b). Otros autores, como Rutte 
(195 8), en su estudio sobre las oostras calizas espaholas, in- 
dica que los Ifmites se encuentran entre 100 y 500 mm, no 
encontrandose caliches ni por debajo ni por enrima de es- 
tos valores. No obstante, senala un dptimo entre 100 y 250 
mm. Aunque tienen una amplia distribution, los caliches 
son caracterfsticos de las zonas aridas y semiaridas del 
mundo (Fig. 16.30) (Reeves, 1976). En el registro geold- 
gioo se utilizan como indicadores de una antigua aridez 
(Nash, 2004a). Se desarrollan fundamentalmente sobre los 
depositos superfitiales de glacis y terrazas y tambidn so¬ 
bre acumulationes eolicas. En las terrazas del no Cinca 
(Depresidn del Ebro) el grado de calcification de los ni- 


veles aluviales escalonados aumenta hatia los depositos 
mas antiguos, llegando a ser inexistente en los niveles mas 
modernos (Sancho y Melendez, 1992). 

Se han publicado varias monograffas espetificas sobre 
los caliches (Reeves, 1976; Blumel, 1981; Vogt, 1984; 
Wright y Tucker, 1991), en la que se estudian sus tipos, ca- 
racteristicas y gdnesis. Como senala Vogt (1984) la inves¬ 
tigation de las costras calcareas hay que afrontarla a 
diferentes escalas. En primer lugar, se hace preciso oono- 
cer la distribucion espatial (escala kilometrica) y su rela¬ 
tion con el contexto geomorfoldgico regional, como puede 
ser su ubicacidn sobre sistemas de glacis y terrazas. El si- 
guiente estudio hay que llevarlo a cabo a nivel de aflora- 
miento, mediante el analisis de oortes naturales y catas en 
los que se realizan perfiles sedimentologioos, que permi- 
ten situar los caliches en la secuentia. Finalmente, en el la- 
boratorio se efeettian estudios de microscopfa de lamina 
delgada y microscopfa electronica para el analisis de las 
textures y micromorfologfas, que proporcionan datos sobre 
los mecanismos de formation. Todas estas investigaciones 
deben completarse con la realization de analisis qufmicos 
y mineralogicos que ayudan a entender los procesos gene- 
radores. 

16 . 4 , 1,1 Geoquimica y Mineralogta 

La composiddn qufmica de los caliches, calculada a par- 
tir de 300 muestras de todo el mundo (Goudie, 1972b, 
1973, 1983b) es: CaC0 3 : 79,28% (CaO-42,62%), Si0 2 : 
12,30%; MgO: 3,05%; Al 2 0 3 : 2,12% y Fe 2 0 3 : 2,03%. 
Aquellos caliches ricos en magnesio se denominan dolo- 
cretas. Los poroentajes en los distintos componentes varf- 
an enormemente de unos lugares a otros, tal como se 
manifiesta en las calcretas del Sur de Australia (Hutton y 
Dixon, 1981; Dixon, 1994b). En el estudio de numerosos 
analisis qufmicos de caliches de Oklahoma y Nuevo Md- 
jioo (Aristarain, 1970) se observa que el oontenido de car- 
bonato caltico, magndsico y hierro ferrico disminuye en 
profundidad, mientras que la sflice aumenta significativa- 
mente en la parte media del perfil. Por otra parte, Dixon 
(1994b) examina el papel de la topograffa en las variatio- 
nes del quimismo de los caliches y senala un mayor por- 
centaje de calcio en las toposecuencias inferiores y un 
incremento de magnesio en las mas alias. En todas ellas 
disminuye el calcio en profundidad. 

La calcita y dolomita son los minerales carbonatados 
dominantes en los caliches y van acompahados funda¬ 
mentalmente por cuarzo, opalo y minerales de la arcilla. 
Tambidn pueden contener cantidades menores de sales so¬ 
lubles (yeso), glauconita, fosfatos, minerales pesados, etc. 
Las investigaciones mineralogicas han ido encaminadas so¬ 
bre todo al estudio de la fraction arrillosa, de cara a co- 
nocer la gdnesis de estos minerales y, por consiguiente, 
intentar comprender mejor los procesos involucrados en el 
origen de los caliches que los contienen. Los minerales ar- 
cillosos dominantes son la palygorskita y la sepiolita, aun- 
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que se reconocen iliita, caolinita, montmorillonita, inte¬ 
rest rati ficados iliita-mommorillonita y clorila (Aristarain 
1970,197L; Gardner, 1972; Reeves, 1976; Hay y Wiggins, 
1980). El origen de la palygorsquita y sepiolita se atribu- 
ye a neoformacidn en un ambicntc con suficicntc magne- 
sio, prooedente de la meteorizacion de litologtas favorable s 
(Hay y Wiggins, 1980; Hutton y Dixon, 1981; Sancho et 
at., 1992). Otros investigadores sostienen que estos mine- 
rales resultan de la alteration de montmorillonita e inte- 
lestratificados montmorillonita-illita (Watts, 1980). 

16 . 4 . 1,2 Morfologfa 

Las descripciones sobre la forma de las caliches son muy 
numeiosas. Se han propuesto diferentes dasificaciones ba- 
sadas en distintos criterios. Unos se fiindamentan en la evo- 
lucidn secuencial (Netterberg, 1969), otros en el grado de 
endurecimiento de los carbonatos (Reeves, 1976) y tam- 


bi&i las diferenciaciones de caracter edafologico tienen en 
cuenta el grado de calcification (Gile et at. 1966; Machet- 
te, 1985). Algunas distinguen unos pocos tipos morfologi- 
cos y otras, por el contrario, llevan a cabo numerosas 
diferenciaciones (Reeves, 1976). 

Las morfologi'as macroscopicas fundamentales {Este¬ 
ban y Klappa, 1983; Sancho y Melendez, 1992) son las 
gravas cementadas {calcified gravels) (Fig. 16.30), que 
aparecen normalmente en la base del perfil del caliche, 
a unque se p ueden enoontrarpequenos niveles en el interior 
del perfil. Este esta oonstituido por dastos con envueltas 
carbonatadas vadosas y la matriz puede presentar moldes 
de rafees. El caliche pulverulento {chalky caliche) (Fig. 
16.31) esta formado por partfculas de carbonato suelto de 
tamaho limo y arena, practicamente sin material de roca en- 
cajante. Puede estar I i geramente cementado y tener una es- 
tructura hojosa. El caliche acintado (hardpan caliche) se 
localiza en las partes superiors del perfil (Fig. 16.32). Esta 



FlGURA 16.30 Caliche de 
glavas cementadas, nesistente a 
la erositin, situado en el margen 
de un uad. Jaisalmer. Desierto 
del Thar. India. 



FICLiRA 16.31 Caliche 
pulverulento cementado a techo y 
con laminadones. Alftis (provincia 
de Ltirida). Depresion del Ebro 
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FICUBA16-32 Caliche 
ac in la do y nodulose* afectado per 
m pseudoantic I inak La Plana 
Negia (provincia de Zaragoza). 
Depresidn del Ebro. 



constituido por placas de escala cenlimdtrica y derimdtri- 
ca, que se acunan lateralniente. Se desarrollan ooides, car¬ 
bonates espeleotdmioos basales, huellas de rafees y grietas 
de desecacion. Tambidn puede encontrarse deformado, 
formando pseudoanticlinales (Fig. 16.32) generados por 
expansion o contraction, oomo consecuencia de hidrata- 
ciones de sales de elevada solubilidad, humederimiento pe- 
riodico seguido por secado alternante, crista] izaci on de 
ealcita y consiguiente arqueamiento. Tambidn su origen 
puede ser debido a la presencia de arcillas expansivas (Re¬ 
eves, 1976). Finalmente, el caliche nod u Eos o {nodular ca¬ 
liche) puede desarrollarse sobre material de grano fino en 
el que las parttculas se cementan por carbonate y, a su vez, 
se generan gran cantidad de nodulos (Fig. 16.33). Otras ve- 
ces resultan de la fragmentation de caliche atintado, indi- 
vidualizandose nodulos sueltos o cementados (Fig. 16.34). 
Puede encontrarse una gradacion continua entre las varie- 
dades adntadas y nodulares. 

Las canicteristicas macroscdpicas de los caliches estan, 
con frecuentia, representadas a escala microscopical tex- 
turas nodulosas, oolfticas, espeleotdmicas, envueltas car- 
bonatadas, huellas de actividad biologica, etc. Todas las 
invest igationes encaminadas a un eonocimicnto detallado 
y pretiso de estas micromorfologi'as y texturas llevan oomo 
fin comprender mas adecuadamente los procesos genera- 
dores de los caliches. 

16 . 4 . 1.3 Origen 

El analisis de los caliches revela la presencia de secuentias 
complejas, en las que se reconocen la superposition de va¬ 
ries horizontes de caliche. Ademas, la mayorfa de los per- 
files muestran diversas etapas de pretipitatidn, disolutidn 
yretrabajamiento. 

Para que se formen los caliches se neoesita una fuente 
de carbonato caltico, que puede estar en el substrato roco- 
so, restos de vegetation, emisiones volcanicas, polvo edli- 
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FHGIRA 16.33 Caliche nodulose desarrollado en materiales 
sueltos de grano fino. Bawrk Desierto del Thar. India. 
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F1GURA 16,34 Caliche 
nodulose con nodulosde mayor 
tamafio a tec ho. Margalef 
(provinciade Lerida). Depresidn 
dal Ebro. 


oo, etc. {Goudie, 1983b). Para muchos autores, la proce- 
denda de los carbonatos transportados por el viento y di- 
sueltos en el agua de lluvia (Machette, 1985; BLtimel, 1981, 
1982) es bast ante general izada, ya que los caliches se de- 
sairollan, a veces con gran potenda, sobre rocas despro- 
vistas practicamente de caldo. 

En las zonas semiaridas, donde existe un deficit In'dri- 
co, los carbonatos no se lixivian por completo y tienden a 
movilizarse y predpitan de un lugar a otro. El proceso fun¬ 
damental implicado en la genesis de los caliches es el de 
la disolucidn y precipitacion de carbonato calcico en pre- 
senda de dioxido de carbono: 

CaC0 3 + C0 2 + H,0 » 2HCOJ + Ca 2+ 


La precipitacion de carbonato tiene lugar por pddida de 
C0 2 , evaporaddn, efedo del ion comiin y adividad biold- 
gica. Los mecanismos biologicos de fijacion de los carbo¬ 
natos en suelos suelen ser debidos a Ifquenes, algas, 
bacterias y microrrizas (Klappa, 1979). 

Goudie (1973,1983b) y Carlisle (1983) diferencian dos 
tipos de origen para los caliches; uno edafogdnico, que pa- 
rece ser el mas generalizado, y otro en el que no intervie- 
ne la pedogenesis. En cualquier caso, es muy diffcil 
distinguir uno de otro, ya que los caliches no edafog^nioos 
suelen modificarse por procesos pedogenicos. 

Los caliches edafogenicos re sultan de la acumulacidn 
progresiva de los carbonatos de arriba hacia abajo (mode- 
lo per descensim de Goudie) (Fig. 16.35), procedentes del 
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F1GURA 16.35 Representacitin 
esquematica de formacidn de caliches per 
dsscensum , en la que se indican difeientes 
aportesde carbonate (Goudie, 1973). 
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lavado del horizonte A, pasando por iluviacion al horizon- 
te B (horizonte petrocalcico). Al comienzo, tal oomo se 
observa en perfiles muy rccicntcs, la edafog^nesis se ma- 
ni fiesta por filamentos pulverulentos y nodulos. Sin em¬ 
bargo, en perfiles de muclios miles de anos, los cantos se 
recubren de oortezas carbonatadas y relic nan los espacios 
entre las parttculas. La presencia de filamentos calcifica- 
dos, calcitas fibrosas y microfdsiles de bongos acredita un 
origen edafog^nico para los caliches (Vaniman et al., 
1994). Esta hipotesis presenta el inconveniente de que el 
espesor del caliche es, por lo general, muy superior al del 
suelo; esta dificultad se explica por una lenta erosion 
del suelo mientras que se produce el caliche. 

Cuando soluciones carbonatadas ascienden por capi- 
laridad y precipitan en superficie por evaporacion, se for- 
man los caliches no edafogenicos, que corresponden al 
modelo per ascemum de Goudie (Fig. 16.36). Los caliches 
pueden generarse cerca del nivel freatico por evaporacion 
en la franja capilar y tambidn pueden producirse por de- 
bajo del nivel freatico como consecuencia del descenso en 
el contenido en C0 2 (Land, 1970). Tambidn se pueden 
foimar este tipo de caliches por aguas de inundacion ri- 
cas en carbonato, pudiendo alcanzar potencias superiores 
a 10 m. Paiece ser que se desairollan rapidamente, ya que 
algunos de los aluviones en los que se forman son muy 
jovenes (Machette, 1985), aunque este origen constituye 
un caso especial. Estes caliches se pueden diferenciar de 
los edafogenicos por la ausencia del perfil, micromorfo- 
logfa simple y presencia de cementos de calcita (Nash y 
Smith, 1998). 

16.4.2 Costras si lice as 

Tambicn denominadas si Ic ret as. Es una roca de tonos gri- 
ses, marrones o verdes, muy dura y fragil, de fractura con- 
ooidea, constituida por granos de cuarzo cementados por 
una matriz microcri stalina y amorfa. Su potencia oscila en¬ 
tre l y 3 m. Se genera en ambientes aridos, aunque tam- 
hien puede fomiarsc en medios mas humedos. Es un 
producto de reemplazamiento de materiales superficiales 
(regolito, sedimento, suelo), por sflice, en los que la sili- 
dficacion tiene lugar a baja lemperatura, sin ningun tipo 
de relacion con volcanismo, plutonismo y metamorfismo 
(Summei field, 1983). Se encuentran en ambientes que no 


han sufrido la glaciacion del Terciario superior y Cuater- 
nario (Nash, 2004b). Las costras silfeeas abundan en Aus¬ 
tralia y en el sur de Africa, aunque se han reconocido en 
otras areas. Suelen ocupar el techo de colinas, por su re- 
sis tencia a la erosion. 

En afloramiento lo mas frecuente es que tengan una es- 
tructura masiva, acompanada de un diaclasado columnar. 
Tambicn se reconocen estructuras en placas, botroidales 
y almohadilladas (Wopfner, 1978). La micromorfologfa 
xefleja las caracteristicas de la roca caja (tamano y forma 
del grano, mineralogfa y fabrics) y de los procesos de si- 
licificacidn. Estos incluyen cuarzo micro y criptocristali- 
no con bordes indentados en los granos minerales, que 
corroboran el reemplazamiento (Milnes et al., 1991). Los 
analisis qufmicos sehalan que superan el 85% en peso de 
SiOj (Nash, 2004b) y presentan pequenas cantidades de 
aluminio, hierro y titanio. El aluminio va asociado a Los 
minerales de la arcilla, mientras que el titanio parece es- 
tar en relacion con la roca caja. 

En la gdnesis de las costras silfeeas hay que con- 
templar La fuente de la sflice, su disolucion, transporte 
y precipitacion. El origen primario de la sflice puede de- 
rivar de disolucion in situ, meteorizacion de silicatos y 
polvo eolico. En ambientes fluviales y lacustres las dia- 
tomeas pueden desempenar un papel importante. La di¬ 
solucion y transporte se efectua en sistemas acuosos con 
pH claramente alcalinos. Esta transferenda puede ser la¬ 
teral y vertical (Summerfield, 1983). El modelo lateral 
se utiliza para silcretas originadas en medios fluviales 
y lacustres. El modelo de transferencia vertical recoge 
aspectos similares a los modelos per descensun y per 
ascensum que Goudie (1973) utiliza para la genesis de 
los caliches. Finalmente, la precipitacion se produce 
fiindamentalmente por evaporaci6n o por disminucidn 
del pH. 

Cuando las costras silfeeas son potentes, su edad, ob- 
tenida en diversos lugares del mundo, se remonta al Me- 
sozoico y, por consiguiente, son acumulaciones relictas 
generadas posiWemente en otros medios climaticos (Co¬ 
oke et al., 1993). 

16.4.3 Costras yesiferas 

Se encuentran en numerosas zonas aridas, pero en areas 
muy reducidas {Coque, 1962). Se desarrollan en desier- 


F1GURA 16.3e Modelo de 
formation de caliches per 
ascensum por capilaridad a partir 
de aguas subterranean (Goudie, 
1983b). 
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tos con precipitationes anuales por debajo de 250 nun 
(Watson, 1983). Sedcfinencomo acumulacionesdeyeso 
cxistentes en los primeros 10 m de profundidad, con una 
potencia de 0,10-5 m, un contenido superior al 15% en 
peso de yeso y como mlnimo tienen un 5% mas de yeso 
que el substrato infrayacente (Watson, 1985,1989a). 

Se distinguen ires tipos en fiincion de su estructura y po¬ 
sition estratigtifica (Watson, 1979). El primer tipo son las 
costras estratificadas horizontalmente con 50-80% de yeso. 
EL segundo lo constituyen las costras subsuperfitiales, for- 
madas por grandes cristales lenticularcs de l mm a 0,5 m 
de diametro, conotidas como costras de rasas del desierto, 
o por material mesocristalino con cristales de 0,05-1 mm. 
Pueden alcanzar hasta 5 m de potencia y el contenido en 
yeso es de 50-70%. Finalmente, las costras superfitiales for- 
madas basicamente por yeso alabastrino, con cristales 
<0,05 mm, se encuentran como costras oolumnares de 1-2 
m de potencia y tambicn como depositos pulverulentos o 
cantos superfitiales. Contienen aproxi madamente un 90% 
deyeso. 


Se diferencian costras yeslferas, generadas por as- 
censo capilar y evaporacion de aguas sulfatadas, o bien 
per descensum a partir de polvo eolico yesffero (Watson, 
1985; Heine y Walter, 1996; Eckardt et al., 2001). Es- 
tos autores senalan que el polvo en Tunez precede ba- 
sicamente de las sebkhas. En el desierto de Namib, el 
gas H 2 S precede de sedimentos marinos ricos en mate¬ 
ria oiganica que surge a la atmosfera y se transporta por 
el viento con sus nieblas oosteras al interior del conti- 
nente (Martin, 1963). Esta interpretation es compartida 
por Olivier (1995) y Heine y Walter (1996). Para Eckardt 
y Spiro (1999) la ftiente mas importante results de la 
oxidation de dimetil sulfiiro marino (CH 3 SCH 3 ). Este 
aerosol se distribuye por action eolica y, a veces, por es- 
correntfa superficial. El modelo de costras yesfferas no 
edafog^nicas se fundamenta en la precipitation de yeso 
por aguas subterraneas o bien en ambientes lacustres. 
Debido a su pureza, se explotan en Namibia y Australia 
(Eckardt, 2004). 



La accion del agua en las zonas aridas 


Con anterioridad hemos contemplado La importancia del 
agua en los procesos de meteorization, as! como su inci- 
dencia en la generation de los suelos ordenados, barnices 
y costras. En estos casos, la actividad del agua es pelicu- 
lar y su movilizacion es claramente local. Ahora bien, la ac¬ 
tividad mas importante del agua esta relationada con el 
flujo fundamentalmente superficial, que se organiza en sis- 
temas fluviales. Estos se caracterizan (Sdiumm, 1977) por 
un area de alimentation o euenca drenaje, que es donde de- 
rivan el agua y los sedimentos, una zona de transferentia 
y, finalmente, un area mas baja o zona de sedimentation. 
Este sistema fluvial presenta un conjunto de variables in- 
dependientes y dependientes (Schumm y Lichty, 1965), 
que tienen una influentia desigual. EL tiempo, relieve ini- 
cial, geologi'a (litologla y estructura) y el clima son las va¬ 
riables independientes mas significativas que influyen en 
la hidrologfa y actividad erosiva. La vegetatidn depende 
del clima y la litologla. Las demas variables dependientes 
son la variation del relieve, liidrologfa (escorrentla, caudal, 
produccidn de sedimentos) y la morfologla de la red de dre¬ 
naje y de las laderas. En el conjunto de las zonas aridas las 
tres primeras variables independientes son substancial- 
mente distintas en los diferentes desiertos, pero no as! el 
dima que depende de la precipitation y feta, a su vez, es 
la causante de la escorrentla y erosion, que estan condi- 
cionadas por la cobertera vegetal. 


16.5.1 Precipitacion, vegetacion 
y evapotranspiracidn 

En la mayorla de las zonas aridas del mundo los datos de 
pretipitacidn son escasos debido a que existen pocas es- 
tationes meteorologicas y generalmente estan muy aleja- 
das entre si. Por consiguiente, las extrapolaciones en estas 
conditiones son aventuradas. La precipitacion es conse- 
cuencia de la actividad de diferentes procesos atmosfericos: 
frentes de borrascas, tormentas tropicales, efectos orogra- 
fioos y cclulas oonvectivas (Graf, 1988). Como la mayorla 
de los desiertos se local izan en ctiulas antitidonales den- 
tro del sistema de circulatidn global atmosf6rioo, las pre- 
cipitationes son escasas y selimitan dentro de este sistema 
global a la penetration esporadica de frentes de borrascas, 
que son escasas y normalmente producen pocas lluvias. 
Las tormentas tropicales (citiones, huracanes y tifones) son 
mas raros que los frentes de borrascas, pero a veces pene- 
tran en el interior de las zonas aridas, como en el Desierto 
de Sonora, entre M£jioo y Arizona. El efecto orografico se 
manifiesta por una reductidn de las presiones y un enfria- 
miento del aire al aumentar la altura, lo que favorece la 
condensation y precipitation. Al descender el aire, en La 
otra vertiente de la montana, se calienta y, como ba perdi- 
do la mayor parte de la humedad en su ascenso, se origins 
una zona de sombra de lluvias. El ultimo tipo de proceso 
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son las tonnentas convectivas, de pocos kilometros de dia- 
metro, que resultan de un calentamiento del aire. Cuando 
afectan a cuencas de pequeno tamario pueden produtir im- 
portantes inundaeiones (oomo la que afectd el 28 de julio 
de 1990 al curso bajo del rfo Huerva, afluente del Ebro, en 
el que se desarrollo un delta en la desembocadura). 

Por otra parte, la precipitation en las zonas aridas va- 
rfa significativamente (Fig. 16.4) y, oomo consecuenda, in- 
lluye enormemente en los cambios de la esoorrentfa y 
production de sedimentos. Por ejemplo, en el centro de la 
Depresidn del Ebro, para un registro continuo de cuatro 
anos en la estacion experimental para el estudio de la es- 
conentxa y erosion de Lanaja (provinda de Huesca) (Fig. 
16.37), las predpitaciones mas importantes corresponden 
a tonnentas reladonadas con cdlulas convectivas, que tie- 
nen lugar fundamentalmente durante la primavera y otono 
y algunas en verano. El resto son lluvias de frentes de bo- 
rrascasdeescasamagnitud (Gutierrez eta!., 1995). Poreso, 
los mayones valores de esoorrentfa y erosi6n tienen lugar 
en primavera y otono. Las intensidades varfan considera- 
blemente dentro de las precipitadones de cdulas convec¬ 
tivas. A veces, las lluvias registradas en una unica tormenta 
superan el total de la predpitadon media anual. Ademas, 
las cuencas experimentales instrumentadas con gran can- 
tidad de pluviometros senalan variaciones espadales brus- 
cas y gradientes elevados (Fig. 16.38). 

En la literature se titan algunos casos en los que las pre- 
cipitaciones relacionadas con la advencion de masas de aire 
htimedas proporcionan una precipitation continua en una 
region semiarida (Inbar, 1972; en Starkel, 1976). Se trata 
de lluvias de invierno mediterraneas, que llegan a las Mon¬ 
tanas del Lfbano. Las precipitadones en cuatro dfas (20 al 
23 de enero de 1969) osdlaron entre 120 y 360 mm, equi- 
valente a la tercera parte de la precipitation media anual. 


A pesar de las pequefias intensidades tnedias de 2-3 mm/h, 
que raramente superan los 8 mm/h, esta predpitadon 
conesponde a un periodo de retorno de 100 anos. Como re- 
sultado produjo una intensa esoorrentfa en la cuenca supe¬ 
rior del Meshushim y el rebajamiento superficial calculado 
para esta zona de basaltos fue de 0,04 mm/ario, seis veces 
el normal. Esto demuestra que las predpitadones de bo- 
rrascas pueden alcanzar una considerable importancia en 
las zonas semiaridas. 

La vegetation en los desiertos es escasa o induso 
inexistente. En ambientes por debajo de 100 mm de pred¬ 
pitadon la vegetation solo se desairolla en los ouads (Fig. 
16.39) y en depresiones cerradas. Si las predpitaciones os- 
cilan entre 100 y 500 mm la vegetation existente es arbo- 
rea, que generalmente ha sido degradada por el hombre, de 
arbustos y hierbas, que tambien ban podido ser afedados 
por el hombre o por sobrepastoreo (Frauds, 1994). La es- 
casez de agua y las elevadas temperaturas obligan a las 
plantas a aoomodarse a estos medios inhospitos por medio 
de adaptations fisiologicas, morfologicas y de comporta- 
miento que se errfatizan con el aumento de la aridez (Giins- 
ter et al., 1993). 

Ya hemos indicado el papel que juega la flora en la al¬ 
teration biologica de las rocas y la influencia que tiene la 
escasa materia organica en los procesos de erosion hfdri- 
ca. Existe, en general, una buena oorrelacidn entre el por- 
centaje de oobertera vegetal y la precipitation media anual. 
La interceptation es un factor significativo en la erosion hf- 
drica. Asf, Navar y Bryan (1990), en el estudio de la in¬ 
fluencia de la vegetation en una zona semiarida del noreste 
de Mdjico, encuentran que despuds de predpitadones de 
230 mm, repartidas en 17 tormentas, las pdrdidas por in¬ 
terceptation fueron de un 27%. Por otra parte, la infiltra¬ 
tion es muy variable y es considerablemente mayor en 


FIG UR A 16.37 Registro de 
predpitaciones en la EstaciOn 
Experimental para el estadio de 
la erosidn hidrica de Lanaja 
(piovincia de Huesca), para et 
periodo de julio de 1991 a mayo 
de 1994 (Gutierrez ef at., 1995). 
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FICURA 16-38 Distribucion do 
la precipitacidn pioducida por 
cel Lilas de torments en Walnut 
Gulch, Arizona. Arriba: evento 
producido por una unica celula. 
Aba jo: evento con celulas 
multiples. Los puntos lepresentan 
pluvidgrafos (Renard, 1970). 



FICURA 16-39 Vbgetacidn 
arbustiva en el lecho del Nahat 
Zin, surdel desieito del Negev, 
Israel. 


zonas con vegetation que en suelos desnudos (Lopez # al, 
1984). En los desiertos hay algunos ambientes que son mas 
sensibles a los cambios de vegetacion y esto se manifiesta 
en la produccion de sedimentos. Esta aumenta en una la- 
dera con la disminudon de vegetacion y alcanza un maxi- 
mo en suelos desnudos (Fig. 16.40a). Sin embargo, la 


erosidn no esta apenas afectada cuando los porcentajes de 
cobertera vegetal son bajos (Fig. 16.40b, c) (Schumm, 
1977), pero para De Ploey et al. (1976) y Morgan et al. 
(1986) la produccion de sedimentos aumenta para valores 
bajos de cubierta vegetal (Fig. I6.40d). Rogers y Schumm 
(1991) demuestran experiments lmente, en laderas con 10% 
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FIG UR A 16.40 Relaciones hipoteticas entre vegetarian y 
erosion. Todas las curvas indican an aumento exponential de la 
eiosidn para una densidad variable de vegetacidn, pero (b), (c) 
y (d) senalan una influenria decreciente de la vegetarian para 
galores bajos de cobertera vegetal (Rogers y Schumm, 1091). 

de inclinacion, que la erosion aumenta rapidamentc con el 
descenso de cobertera vegetal desde 43% a 15%, pero por 
debajo de este liltimo valor disminuye la erosion y, por con- 
siguiente, con valores inferiores al 15% la vegetacion no 
frena la production de sediraentos. 

La vegetaddn afccta a la erosidn eol lea redutiendo la 
veloddad y acttfa cotno tin obstaculo, generando de esta for¬ 
ma pequenas dunas denominadas rwhkhas, a sotavemo de 
la planta. Se observa una disminucion de la movilidad de las 
dunas con el incremento de vegetation (Ash y Wasson, 
1983), que puede llegar a estabilizartas. La misma fundon 
llevan a cabo las biocostras que paralizan el movimiento de 
las dunas, tal como se observa en las dunas longitudinales 
de Nizzana (Desierto del Negev) (Veste, 1995) (Fig. 5.18). 

El agua existente en los materiales de la superiide te- 
nestre suffc una evaporation, la cual se traduce en un se- 
cado de los mismos. En las regiones des^rticas la 
desecaddn, debido a las prolongadas sequfas, Uega a pro- 
fundidades de varios metros. Otio tipo de pddida de agua 
se debe a las plantas que la absorben por sus rafces. La 
transpiration se produce en los estomas, dondc se inter- 
cambia el vapor de agua entre la atmosfera y las hojas. La 
transpiracion se favorece oon humedades bajas, temperatu- 
ras elevadas y viento. En los desiertos, las plantas xerdftlas 
se adaptan a esta carenda de agua, redutiendo la transpira¬ 
tion con la formacidn de estomas hundidos y disminuyen- 
do el tamario de las hojas o pendidndolas por completo, 
como en los cactus. Ademas de las plantas xerdfilas, en los 
ouads de las zonas aridas se desanollan plantas freatofitas. 


en las que las rafces penetran profundamente hasta alcanzar 
el nivel freatico, asegurando de esta forma el suministro de 
agua necesario para su desanollo. La evapotranspiradon 
puede alcan zar valores de 85-90% del total de la precipita- 
d<5n (Renard, 1969), aunque hay diferencias entre las 
distintas especies vegetales. La mayor parte de la evapo- 
transpirac ion se produce pooo despu^s de que se hayan pro- 
ducido las lluvias. Las velocidades de transpiracion fluctrian 
entre 2,3 y 10 mm/dfa y 0,1 mm/dfa en las dpocas mas se- 
cas del aho (Thornes, 1994). 

16.5.2 Caracterfsticas de la red 
fluvial de los desiertos 

Las precipitadones en las zonas aridas son escasas y va¬ 
riables. Esta variabilidad se refleja en los sistemas fluvia- 
les a nivel global. Se puede distinguir entre un drenaje 
endogeno en el que las precipitadones tienen lugar dentro 
del area des^rtica y un drenaje exogeno que se origina fue- 
ra de la zona arida, pero discune por ella, tal como los rfos 
Nilo, Indo, Colorado y Ebro. En los desiertos, una parte im¬ 
port ante del drenaje es endorreico, es decir que no vierte 
sus aguas al mar (Fig. 16.41), como consecuenda de la 
infiltracion y sobre todo por la evaporacion reinante. Ade- 
mas existen grandes depresiones cerradas que reciben las 
aguas superficiales, como las cuencas endorreicas de los 
lagos Chad, en el sur del Sahara, y Eyre, en el desierto cen¬ 
tral australiano. Guilcher (en Demangeot, 1981) estima que 
en la gran mayorfa de las regiones saharianas, las creddas 
maximas no recorren mas de 300 km. Las zonas oon dre¬ 
naje arreicoson aquellas que no presentan una drculacion 
de agua regular y ocupan extensiones muy importantes en 
las zonas des&ticas. Algunos desiertos tienen un drenaje 
exorreico, como las partes meridionales del sur del De¬ 
sierto de Atacama (Chile), ya que tienen una gran alimen- 
tacion procedente de los Andes. 

Los cursos fluviales de las zonas aridas suelen ser eff- 
meros (Fig. 16.42) y reflejan la escasa alimentacion que 
reciben, por lo que estos rfos (ouads = ramblas) perma- 
necen secos una gran parte del aho (Fig. 16.43). Sin em¬ 
bargo, tambidn se pueden encontrar rfos perennes si 
reciben una importante alimentacidn alogena, normal- 
mente de cordilleras cireundantes, cuyo aporte de agua 
procede de la fusion de las nieves (Fig. 16.44). Otras ve- 
ces, el drenaje mas distal no tiene funcionalidad en la ac- 
tualidad, lo que indica etapas pret^ritas (periodos 
pluviales) de mayones aportes hfdricos. Esto puede obser- 
varse en el Sahara Central, donde redes de ouads comple- 
jos no reciben agua ni en las grandes crecidas (Tricart, 
1969). Tambidn los rfos Niger y Senegal, que nacen en las 
montahas tropicales de Guinea, al dirigirse al norte se en- 
cuentran con zonas muy secas con campos de dunas, que 
son solo capaces de atravesar durante los periodos plu¬ 
viales {Tricart, 1977). La utilizacion de fotograffas adreas 
e imageries de satelites senalan que algunas areas deserti- 
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I I Regimes arracas (sin drenaje superficial) 

■ Regimes endorreacas (drenaje a cuencas rtemres) 


FlGLRA lfi.41 Extension de 
las areas sin desague regular 
hacia el mar (de Martcnne y 
Aufi£re, 192S). 



F JO LIRA 16.42 Ffed de 
canales efimenos que se localizan 
en el interior de la gran 
Depresion Makhtesh Ramon, que 
constituye desde el punto de 
vista estruotural una combe. 
Centio del desierto del Negev, 
Israel. 



FIGLRA 16.43 Qjltivos en el 
cauce del Rio Sabarmati 
(Ah mad a bad, Noioeste de la 
India), Jo que indioa los escasos 
apoites de esoorientfa superficial 
que redbe. 
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F1GURA 16.44 Curses 
luviales en el piedemonte del 
Atlas, elcual pnesenta una 
riportante cobertera de riieve. 
Assif Mellah, Sur de Marruecos. 
Foto J. L. Peria. 



cas tenfan con anterioridad sistemas fluviales, cuyos cur¬ 
sos pennanecen enterrados en la actualidad bajo las Ua- 
nuras desbrticas, tal es el caso del rfo Saraswati, en el 
Desierto del Thar (India) (Ghose al., 1979) (Fig. 16.45). 
Sitnilares c ire mis land as se encuentran en el gran area en- 
dorreica del Lago Chad, al sur del Sahara, donde una par¬ 
te importante de la red fluvial ha quedado fosilizada por 
arenas eolicas (Grove y Warren, 1968). Tambibn en los 
piedemontes de algunas areas desbrticas se desarrollan sis¬ 
temas de abanicos aluviales en los que es muy frecuente 
la deriva lateral de los canales, al igual que la remodela- 
cion de los mismos por actividad eblica durante los mo- 
mentos de carencia de alimentation hi'drica. 

El comienzo de la esoorrentfa en los desiertos puede 
product rse por un flujo superficial hortoniano (Horton, 
1933), que se produce cuando la intensidad de la precipi¬ 
tation es superior a la capacidad de infiltracion del suelo 
o de la roca, o bien cuando se genera por saturation del ma¬ 
terial superficial. En las lluvias de torment a de las zonas 
aridas el aguacero supera la velocidad de infiltracion y, por 
consiguiente, la esoorrentfa se produce por un flujo horto¬ 
niano. 

Los hidrogramas, que expresan la variacibn del cau¬ 
dal en funcion del tiempo, presentan una curva ascenden- 
te muy neta y una descendente que al principio tambibn 
es pronunciada y luego se suaviza (Fig. 16.46). Estas brus- 
cas variaciones del caudal en un tiempo muy breve son 
tfpicas de las zonas aridas. Las curvas de la figura cones- 
ponden a la estacion de aforos de Las Tosquillas, unos ki- 
lbmetros aguas abajo de Ugijar, en las Alpujams de la 
provincia de Granada (Thornes, 1976). El hidrograma co- 
nespondiente al registro del 24-31 de agosto de 1969 pre- 
senta una ola de avenida practicamente instantanea con un 
descenso de la curva igualmente siibito, tfpico en este area 


de las crecidas debidas a fuertes lluvias de convection es- 
tivales (Thornes, 1976). 

Las inundaciones en los rfos de las zonas secas son 
de cuatro tipos (Graf, 1988): inundaciones subitas (flash 
floods)-, eventos con un linico maximo, eventos con varies 
maximos e inundaciones estationales. Los primeros se pro- 
ducen por lluvias de tormenta que ocupan diametros pe- 
quehos de unos 8 km y se limitan a cuencas de 100 km 2 o 
menos. Se caracterizan porque parte de cero a un maximo 
en pocos minutos u horas y la respuesta es una ola que 
avanza por el canal con un frente brusco turbulento carga- 
do de detritos. El ejemplo descrito de Ugijar corresponde 
a este tipo de inundaciones. Los sucesos con un unioo ma¬ 
ximo tienen una mayor duration que los anteriores, desde 
unas horas a muchos dfas (Ward, 1978). Se producen por 
tormentas o frentes de borrascas que afectan a cuencas de 
miles de kirr. Las de multiples maximos obedecen a varias 
preripitationes de tormentas o borrascas, como el registro 
de 15-19 de octubre del rfo Ugijar (Fig. 16.46). Se produ¬ 
cen por varias tormentas o sistemas de borrascas sucesivas 
que afectan a una regibn determ inada. 

En los cursos de los rfos de las zonas aridas parte del 
agua se pierde por filtration y evaporatibn. Las inunda- 
tiones sobre pequenos cursos effmeros perduran durante 
cortos recorridos, mientras que en los rfos de mayor enti- 
dad pierden paulatinamente las aguas sobre todo por eva- 
poratibn, oon lo que disminuyen claramente su caudal, 
llegando incluso a produtirse pretipitationes de sales en 
las margenes (Fig. 16.47). Todo ello trae oonsigo que los 
picos de descarga disminuyan considerablemente aguas 
abajo. Estas perdidas por transmision se reflejan en las dos 
estationes de aforo situadas en Walnut Gulch en Tombs¬ 
tone, Arizona (Renard y Keppel, 1966), separadas 10,9 km. 
La pbrdida de caudal es del orden del 57% (Fig. 16.48). 
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FIGUBA 16.45 Anti g nos 
oursos del rfo Saraswati en el 
oeste del desierto del Thar, 
India-Pakistan (Ghose eta/., 
1979). 



F1GURA 16^46 Hidrogiamas obtenidos en la estacitin 
de aforos de Las Tosquillas, rib Ugijar Alpujarras de la 
piovincia de Granada (Thornes, 1976). 
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FIGURA 16,47 Peididas per 
0/aporaci6n en tin Quad, que 
oonducen a la precipitaddn de 
sales en sljs margenes. Borde de 
la Sabkha Matti, Union de 
Emirates Arabes. 




FIG UR A 16,48 Re press mtac ion de dos hidiogramas 
obtenidos en dos estariones de aforo sepaiadas 10,9 km, 
djrante una crecida en Walnnt Gulch, Arizona. Las p£ididas 
portransmisidn entre ambos fueron de un 57% (Renard y 
Keppel, 1966). 

16.5.3 Escorrentla y transport e 

de sedimentos en las lad eras 

El agua de las pretipitationes se infiltra en los materiales 
existentes en la superficie del terreno hasta que se saturan 
de agua, es dedr superan la capaddad de infiltration. La 
tasa a la que el agua penetra se denomina veloddad de in- 
filtradon y disminuye rapidamente al comienzo y se esta- 


txliza oon posterioridad. La infiltradon esta controlada por 
numerosos factores: tipo de Uuvia(intensidad y energfa d- 
netica), textura y estructura del suelo, cobertera vegetal y 
pendiente del area. El iinpacto de las gotas de lluvia trae 
consigo un aumento de la compactacion, lo que reduce la 
infiltraddn (Morin y Benyami, 1977). En las superficies 
oon fragmentos rocosos estudiadas en laboratorio y en 
campo oon simul adores de lluvia, la infiltradon disminu¬ 
ye oon el aumento de la cobertera de estos fragmentos 
(Poesen et al., 1990; Abrahams y Parsons, I99la). La in¬ 
filtraddn tambicn decreoe lejos de los arbustos, en los que 
aumenta substancialmente debido al contenido en materia 
organica y restos vegetales (Lyford y Qashu, 1969). El de- 
sarrollo de biocostras (Talbot y Williams, 1978) y Ifquenes 
(Alexander y Calvo, 1990) disminuye igualmente la infil¬ 
traddn. 

La escorrentla inidal se produce cuando la intensidad 
de la precipitation supera a la capaddad de infiltraddn. En 
los desiertos, por lo general, la escorrentfa depende sobre 
todo de la intensidad de la precipitation, ya que la velod¬ 
dad de infiltraddn es un factor mas importante que el gra- 
do de saturation del suelo. En las zonas aridas predominan 
los eventos de tormenta, que superan rapidamente la velo¬ 
ddad de infiltraddn. Ademas, como la vegetation es muy 
escasa la interceptaddn es muy pequena. 

En las laderas de los desiertos practicamente toda la es¬ 
oorrentfa se produce bajo un flujo superfidal, aunque tam- 
bidn se reoonoce en algunas areas un flujo subsuperfitial, 
pero tiene escasa incidenda. Foster y Meyer (1975) dife- 
rencian dentro de una ladera el flujo y la erosion produci- 
do en las zonas de interregueros (interrills) y en los 
regueros (rills). En ambos, la hidraulica y los mecanismos 
de erosion son diferentes. En las areas de interregueros 
(Fig. 16.49) el agua se moviliza, por lo general, bajo un 
flujo laminar, que diverge y converge alrededor de los obs- 
taculos que eneuentra (fragmentos rocosos, vegetacidn). 
Como consecuencia la veloddad y profundidad del flujo 
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FIG UR A 16.49 Amplias zonas 
de interregueros separadas por 
pequenos ba francos (gullies) en 
materiales arcillosos cuaternarios. 
Las laderas aparecen afectadas 
por ufl intense agrietamiento y, a 
su vez, presentan un desarrollo 
desigual de reguetos. Las 
Bardenas Reales (Navarra). 
Depresidn del Ebro. 


varian enonnemente en pequenas distancias, lo que tnodi- 
fica el tipo de flujo (laminar, turbulento, de transition) 
(Abrahams et al., 1994). Los regueros oonstituyen una 
de las caracten'sticas mas notables de las laderas de las 
zonas aridas en materiales labiles (Fig. 16.50). Los regue- 
ios presentan perfiles longitudinales y transversales, que 
afectan a la velocidad y tipo de flujo, aunque fete suele 
ser dominantemente turbulento (Gilley si al., 1990). Las 
velocidades fluctuan entre 1-10 cm/seg, aunque varian 
enormemente a lo largo de su perfil longitudinal (Favis- 
Mortlock, 2004). 

En re lac ion con la erosion hfdrita existen pocos datos 
sobre las laderas en las zonas aridas. Saunders y Young 
(1983) recopilan las tasas de erosion en laderas. Para 
dimas semiaridos el rebajamiento supers 2 cm/ano (Gu¬ 
tierrez et al., 1995; Sirvent si al., 1997), mientras que en 
las regiones aridas los valores son del orden de 0,01 
mm/ano. En zonas semiaridas y para materiales facil- 


mente erosionables las tasas de denudacidn son las mas al- 
tas del mundo. 

Se reconocen varios fattores que controlan la intensi- 
dad de la erosion en las laderas desfeticas. El factor pen- 
diente lo analizan Abrahams y Parsons (1991b) en su 
estudio con lluvias simuladas en tres estaciones experi- 
mentales con distintas litologfa y vegetation. Cuando la 
inclination es inferior a 12° la escorrentfa aumenta muy 
lentamente; la produccion de sedimentos se incrementa 
con la pendiente, debido al componente gravitatorio (Fig. 
16.51). Si las laderas superan los 12° la esconentla dis- 
minuye rapidamente, a medida que aumenta la pendien¬ 
te. Esta diminution compensa el incremento debido a la 
componente gravitatoria, por lo que la produccion de se¬ 
dimentos desciende. La relation entre cobertera de frag- 
mentos rocosos y produccion de sedimentos ha sido 
estudiada en parcelas por Simanton et al. {1984) para pen- 
dientes similares obteniendo conelaciones negativas que 



FlGURA 16.50 Desarrollo de 
regueros en materiales arcillosos 
miocenos con lentejones de 
aienlscas en un modelado en 
tdreavas. Las Bardenas Reales 
(Navarra). Depresidn del Ebro. 
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F1GURA 16.51 Cnivas de produccian de sadimentos (a) y 
ds coeficiente de eacoirentfa (b) en reladon con la pendiente 
para tres conjuntos de experimentos, denominados E t , £ a y 
en Walnut Gulch (Arizona). Los experimentos sobre las 
pa ice las f 1 y F 2 se realizaron sobre aluviones cuatemarios y 
la vegetacibn se elimino en E ( . En E, las parcelas se 
nstalaron sobre la Formacidn Bisboe, constituida per 
altemancia de calizas y pizarras metambrficas del Cret£cico 
inferior (Abiahams y Parson, 1391 b). 

se deben a numerosos factores. Sin ernbaigo, en experi¬ 
mentos de laboratorio, Poesen y Lavee (1991) encuentran 
correlaciones positivas, cuando los cantos son mayores de 
5 cm. Por otra parte, la erosion se incrementa despuds de 
los periodos secos y disminuye durante los humedos, por 
el efecto protector de la cobertera vegetal sobre el impac- 


to de las gotas de lluvia y tambidn por la disminucion del 
flujo superficial. 

Uno de los prooesos mas importantes, que afecta sobre 
todo a las zonas de interregueros, es el de impacto y sal- 
pica dura por las gotas de lluvia (minsplash), ya que pro- 
poiciona material movilizable por el flujo laminar. Cuando 
una gota de lluvia Uega al suelo (Fig. 16.52), el impacto que 
produce genera un pequeno crater por compresidn y las 
partfculas arrancadas se esparcen por la superficie por ci- 
zallamiento. Cuanto mayor sea la energfa cindtica de la 
gota mas importante es el efecto de salpicadura. Si existe 
una delgada peltcula de agua sobre la superficie se incre¬ 
menta la dispersion de las partfculas y dsta es maxima si el 
espesor de lamina de agua es igual al diametro de la gota 
de agua (Palmer, 1963). En superficies horizontales, ladis- 
tancia a la que el material es eyectado disminuye expo- 
nencialmente desde el punto del impacto (Savat y Poesen, 
1981; Torri et at., 1987). El impacto y la salpicadura son 
mas efectivos cuando aumenta la pendiente (Ellison, 1944) 
y la velocidad del viento. Esta modifica en gran parte la tra- 
yectoria de las partfculas arrancadas. Tambidn ejercen una 




FKJURA 16.52 Esquema del Impacto y salpicadura per 
gotas de lluvia {rainspiash} (Al-Durrah y Bradford, 1982), 
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influencia sobre este proceso, entre otros, la cobertera de 
vegetation, el tamano y porcentaje de las particular super- 
fi dales, el oontenido en materia organics, qulmica del sue- 
lo y estabilidad de los agregados (Scoging, 1989). El 
impacto y salpicadura por gotas de lluvia es un factor im- 
portante que afecta al suministro de particular al flujo 
laminar y al transporte de lar mismar de lar areas de inte¬ 
rregueros a los regueros (Bryan, 1987,2004). 

16.5.4 Ero$i6n hfdrica en las laderas 

La erosion por flujo superficial puede realizarse por flujos 
laminares o por regueros. Segun Leopold et al. (1966) el 
98% de la production de sedimentos en un area semiarida 
de Nuevo Mdjico, durante un periodo de diez anos, proce- 
dio de las laderas sin regueros. En ambientes de mayor pre- 
dpitacidn, Dunne (1980) no encuentra regueros en laderas 
muy largar de Kenia y lo confirma en experimenter de 
campo con lluvia simulada (Dunne y Dietrich, 1980). Igual- 
mente, Emmett (1978), en Wyoming, indica que algunas la¬ 
deras no presentan regueros y pueden sufrir una 
degradation uniforme por erosion laminar. Mientias que la 
erosion en regueros no ha red hi do mucha atencion, la ero¬ 
sion interregueros ha sido intensamente estudiada por nu- 
merosos autores, que han enfatizado sus investigaciones 
sobre la interaction del impacto y salpicaduras por gotas de 
lluvia y la erosion laminar, tanto en experiendas de cam¬ 
po como de laboratorio, teniendo en cuenta la pendiente y 
las propiedades flsicas, qufmicas y mineralogicas de los 
suelos. Todo ello indica que los procesos y tasas de erosion 
interregueros son extremadamente complejos y variados, 
dependiendo de factores extrfnsecos tales como intensidad 
de la precipitation, tamano de la gota de lluvia y presencia 
o ausenda de viento y, de factores i ntrinsecos, como la tex- 
tura del suelo, caracterlsticas de los agregados, mgosidad 


de la superficie, susoeptibilidad al agrietamiento y presen¬ 
cia y densidad de restos organioos (Bryan, 1987). 

La erosion por regueros se produce fundamentalmen- 
te porarranque de partlculas del suelo por flujo concentra- 
do y afecta a una pequena parte de la superfide terrestre 
(Bowyer-Bower y Bryan, 1986). Los regueros pueden des- 
anollarse cuando la esconentfa se concentra en pequenas 
inegularidades topograficas. Sin embargo, la erosion por re¬ 
gueros no comienza hasta que la capacidad erosiva del flu¬ 
jo supera la resistenda del suelo al arranque de partlculas, 
de modo que la escorrentfa puede fluir una distanda con¬ 
siderable por la ladera hasta que se desarrolla el reguero 
(Meyer, 1986). Una vez formado el reguero, el flujo se in- 
crementa rapidamente, por lo que la erosion por regueros 
aumenta con la longitud de la ladera. Tambidn los regueros 
pueden progresar por retroceso de su cabecera, siendo sus 
mecanismos muy complejos (Bryan y Poesen, 1989). 

Dunne y Aubry (1986) estiman que la dinamica de los 
sistemas de regueros puede explicarse por el balance en- 
tre la intensidad de los procesos de regueros e interTegue- 
ros o por los procesos de flujo laminar y de impacto y 
salpicadura por gotas de lluvia. Cuando este ultimo no 
existe, el flujo laminar llega a ser inestable, pero si actfia 
las partlculas airancadas de los interregueros tienden a re- 
llenar y eliminar los regueros. Todo esto indica unas va- 
riaciones espadales y temporales, que reflejan las 
fluctuaciones en la efectividad de estos procesos. En las 
investigaciones llevadas a cabo sobre las variaciones tem¬ 
porales de las secciones tiansversales de regueros, con per- 
fdadores microtopograficos, en la Estacion experimental 
de Lanaja (provincia de Huesca), se encuentra que en las 
dpocas con precipitaciones de escasa magnitud los regue¬ 
ros se rellenan de partlculas, al ser incapaces de generar 
una escorrentfa que transporte el material suelto del fon- 
do del reguero (Fig. 16.53). Por el contrario, en los pe- 


Lanaja 1 



cm 

- Novffil . JuiV&2 - ftov/92 Jun/93 -Mov/&3 


FIGL'RA 16.53 Rerfiles 
microtopograficos seriados en ei 
tempo, correspondientes a la 
sectidn n® 31 de la Farcela 
Experimental de Lanaja-1 (provinoia 
de Huescah irtstalada sobre una 
ladera constrtuida por argilitas 
miooenas de la Depresidn del Ebro 
(Sirvent 1997). 
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riodos que predominan las tluvias convectivas de gran 
magnitud e intensidad, la escorrentfa generada por las mis- 
mas posee un gran poder erosivo. En un periodo de dos 
anos, algunos regueros, constituidos por axgilitas tnioce- 
nas, se ban cncajado 5 cm en su Lecho primitlvo (Sirvent 
etal., 1997). Todoello indica la importancia de las varia- 
ciones temporales y la dependencia de los regueros de los 
procesos interregueros, asi como la variabilidad de la in¬ 
tensidad del flujo de los regueros. 

Tamtridn se reconocen otros procesos distintos en la ge¬ 
nesis de los regueros. En las argilitas pueden originaise mi- 
croconductos subsuperficiales {nvcroptpes) que en su 
evolution por oolapsos terminan por aflorar y convertirse 
en regueros (Fig. 16.54) (Bryan et al ., 1978; Gutidrrez et 
al., 1988). Otras veces, se originan a favor de las intersec- 
ciones de las grietas de mlcronegueros (Fig. 16.55) (Haigh, 
1978; Gutidrrezrf al ., 1988). En litologfas arcillosas en las 
que alternan capas con diferente capacidad de hincha- 
miento, se pueden desarrollar regueros que se pierden en 
estratos con elevado contenido en arcillas hinchables. El 
hinchamiento va acompanado por el desarrollo de grietas, 
separadas por micromontfculos, que se les conoce como es- 
Iructura en popcorn , la cual posee una gran capacidad de 
infiltration (Fig. 16.56). En Dinosaur Badlands, zona se- 
miarida de Alberta (Canada), se originan regueros en los 
micropedimentos como respuesta a condicioncs hidrauli- 
cas del flujo superficial (Hodges, 1982). En el mismo area, 
Bowyer-Bower y Bryan (1986) observan el desarrollo de 
regueros por disolution en limolitas resistentes. 

El piping o tunnelling (Fig. 16.54), muy frccuentc en 
medios semiaridos, se puede definir como el desarrollo na¬ 
tural de un drenaje sub superficial en rocas clasticas y con- 
siste en la movilization de part (colas solidas que se 
transportan en suspension por el agua (Parker, 1963). El pi¬ 
ping se localiza preferentemente en areas cuyos climas pre- 
sentan fuertes contiastes estationales y sobre todo una gran 
variabilidad en la precipitation, tales como los climas me- 
diterraneos (Jones, 1981,2004; Bryan y Yair, 1982). El pi- 



FKJtJRA 16.54 Conductos subsuperficiales (pipes), 
oolapsos y puentes en angilitas bolocenas, que en su ewluckin 
desarrollan regueros o pequerios barrancos. Lupinen 
(province de Huesca). Depresion del Ebro. 

ping resulta de una oompleja combination entre numero- 
sos factores (Stocking, 1976; Bryan y Yair, 1982; Guti&rez 
et al., 1997). 


F1GURA 16.55 Pequerios 
regueros desarraIlados a lo largo 
del sistema de grietas an argilitas 
holocenas. Lupirten (provincia de 
hbesca). Depresion del Ebro. 
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FIG UR A 16-56 Desarrollo de 
negueros en argilitas, a media 
ladera qua $e pierden an al 
estrato con estruttura an 
popcorn. Cuesta dal Vianto, 

Co Ida (provincia da San Juan p 
Argentina). Precordillera de los 
Andes. 


El agrietamiento por desecacion es uno de los factores 
mas importantes eu la generation del piping (Parker et al., 
1990) y alcanza una gran intensidad con la existence de ar- 
cillas hinchables (Parker y Jennc, L967). En verano, los ma¬ 
terials se contraen y con las lluvias de tormenta se nellenan 
las grietas y las arcillas pueden dispersarse (Marshall y 
Workman, 1977). Con un gradiente hidraulico adecuado 
llegan a movilizarse (Fletchery Carrol, 1948; Jones, 1981, 
2004). De esta forma, las grietas al ensancharse se oon- 
vierten en pipes. Estos se encuentran en zonas aplanadas 
intididas por la red fluvial y en las laderas. Cuando existe 
un gran contrasts de relieve pueden generarse grandes ga- 
lerfas y pseudodolinas por oolapso, como puede observar- 
se en el area de Lupindn (provincia de Hue sea) (Figs. 16.57 
y 16.58), que asemejan un paisaje karstico (Gutierrez et al.. 


1988). Los continuos hundimientos del techo de las gale- 
r(as producidas por piping (Harvey, 2004a) pueden dar lu- 
gar a la generation de barrancos {gullies), cuyo origen lo 
atestigua la presentia de arcos natural es en materials de- 
tn'ticos (Fig. 16.59). Estos colapsos tambidn incrementan 
la velocidad de retroceso de las cabeceras de los barrancos 
(Crouch, 1983). Por otra parte, el piping crea inestabilidad 
en las laderas y coadyuva a la generation de deslizanuen- 
tos (Pierson, 1983). 

Ya hemos indicado que la presentia de arcillas hincha¬ 
bles es un factor muy importante en el desarrollo del piping, 
pero no es imprestindible su presentia para que se produz- 
ca hinchamicnto (Jones, 1981). En ambientes ricos en so- 
dio, las illitas y otros minerales de la arcilla tambitii se 
hinchan (Imeson et al, 1982), llegando a produtirse hin- 



FIGL'HA 16.57 Agrupacion de 
pseudodolinas en embudo, 
desarrolladas per piping sob re 
potentes depdsitos de ladera. 
Lupinen (provincia de Huesca). 
Depresion del Ebro. 
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FtGURA 16,58 Mapa de pseudodolinas producidas por 
piping en depositos de ladera. Lupirten (provincia de Huesca). 
Depresion del Ebro (Gutierrez et at., 1988). 


chainiC hios del 10-12% (Benito et al., 1993b; Guti&rez et 
al., 1995). Pero la principal propiedad que controls la sub- 
ceptibilidad al piping es el contenido de cationes de Na + di- 
sueltos en el agua de los poros, con lespecto a la suma de 


los cationes de Ca“ + y Mg 2+ (Sherard y Decker, 1977). Es- 
tos valores se obtienen calculando las cantidades existentes 
de estos cationes en el extracto de pasta saturada. Una vez 
conocidos se calcula el poreentaje de sodio intercambiable 
(ESP) o la relacidn de absorcion de sodio (S AR). Las arci- 
llas con un ESP superior a 15 (McIntyre, 1979), o un SAR 
por encima de 5 (Aitchinson y Wood, 1965), son muy sus- 
ceptibles al piping y presentan pH basioos (valores entre 8- 
10). Ademas, los suelos con clcvado contenido en sodio 
facilitan la dispersion de las areillas (Heede, 1971). El dia- 
grama de Sherard (Sherard et al., 1972a) establece ladife- 
renciacion de campos dispersivos en relacidn con el 
contenido en sodio (Fig. 16.60). Los puntos situados en el 
carapo de la dispersion son susceptiblesal piping (Benito et 
al., 1993b; Gutidrrez etal, 1997). El estudio de las propie- 
dades fisicas, qufrnicas y mineraldgicas de los materiales es 
importante en ingenierla civil, sobre todo en la oonstruccion 
de presas de tierra, ya que algunas se han desintegrado por 
piping (Jones, 1981,2004; Parker et al., 1990). Si el ESP es 
elevado, sus valores pueden redudrse con la adicion de cal- 
cio, bajo la forma de yeso o cal (Heede, 1971; Stocking, 
1976), con lo que se dificultan los prooesos de piping. 

16.5.5 Procesos y formas fluviales 

Los principales procesos que derivan de la actuation de las 
aguas de esoorrentfa superficial canal izadas son la erosion 
de su cauce y el transpose y la sedimentacidn de partfcu- 
las. Las modifications de las seed ones de los cauces du¬ 
rante las crecidas suelen con frecuencia ser espectaculares 
(Fig. 16.61), con importantes excavationes y rapidas acre- 
ciones (Leopold et al., 1964). Por otra parte, los medios se- 
miaridos constituyen zonas de maxima erosion (Langbein 
y Sehumm, 1958; Fournier, 1960; Corbel, 1964), en los que 
existen sufitientes predpitaciones y un porcentaje de co- 
bertera vegetal adecuada, lo que facilita la production de 
sedimentos. 


FIG DBA 16.59 Puente natural 
produddo por prooesos de piping. 
El barianco se ha geneiado por 
aicesivos hundimientos. 

Barranoo del Tormillo o de la 
Clamor Vieja. El Tormillo 
(piovinda de Huesca). Depresidn 
del Ebro. 
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FIG LIRA lG.fifl Diagrams de 
Sherard en el que la mayorfa de 
Ids pantos proyectados indican 
dispersion para altos porcentajes 
de sodio, respecto al total de 
sales disueltas en el extracto de 
satuiacidn (Gutierrez eta/, 1997), 
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F1GURA 1G.6 J Excavacion y 
relleno posterior durante laetapa 
de fusidn de las nieves 
primaverales en el rib Colorado, 
en Lees Ferry (Arizona) durante 
1956. (a) Flujo bajo a alto y (b) 
fujo alto a bajo (Leopold et at., 
1964). 


La energta de un curso fluvial se gasta en parte en la 
erosion del canal. Los proeesos que acttian en los lechos 
rocosos son la corrosion quimica, o disolucion de las ro- 
cas; la corrasion o rotura mecanica de la roca por los frag- 
mentos transportados, pudiendo generar pilanconcs; la 
movilizadon de bloques por arrastre o levantamiento hi- 
draulico y, finalmente, la cavitacion en la que la rotura de 
la roca se produce por burbujas rellenas de vapor de agua 
en corrientes a gran velocidad, que golpean la roca y be¬ 
gan a romperla. 


Los canales pueden alargarse por erosion remontante, 
habiendose tnedido retrocesos de cabecera de 0,46-0,79 
m/ano (Leopold et al., 1964). Tambten pueden ensan- 
charsc por erosion de sus maigenes, con frecuencia por 
socavacion basal, y por desprendimientos (Fig. 16.62) o 
movimientos de masa de material saturado. Los canales, 
ademas de crecer longitudinalmente y ensancharse, pro- 
fundizan su lecho generando a veces profundas gaxgantas 
(Fig. 16.63). Algunos rfos desdrticos presentan rupturas en 
su perfxl longitudinal (knickpoints) (Fig. 16.64), en las que 
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FIG LIRA 16.62 
Desprendimientos de grandes 
deques de caliza per socavacion 
basal. Canon de Nahal Zin, 
desiertodel Negev (Israel). 




FlGLJRA 16.63 Garganta del Todra. Alto Atlas Central 
(Marruetos). Foto F. Gutierrez. 


FlCiI RA 16.64 Ruptuia en el perfil longitudinal (knickpoint) 
por erosion diferendal en el que el banco potente de caJizas 
cretacicas es m£$ resistente a la erosion. Se observa tambien 
la secavacidn basal por la caida en cascada del agua. Canon 
cfel Nahal Zin, desierto del Negev (Israel). 
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F1CURA 16,65 Perfiles 
bngitudinales en I os q us se 
represents la excavacitin y el 
relleno para diferentes periodos 
en el Arroyo de los Frijoles, 
Nuevo Mejico (Leopold et at. ¥ 
1966). 


el agua al caer en cascada da lugar a pequenas depresiones 
cerradas y socavacidn en la base, que ayuda al oolapso de 
las paredes y al retroceso del knickpoirti (Bull, 1997). Este 
retroceso es intermitente y catastrdfico, al estar en reladdn 
con avenidas esporMcas. 

Como en las zonas semiaridas se tiene una gran pro- 
ducdon de sedimentos, los cursos fluviales en sus mo- 
mentos de actividad transportan una gran carga de 
sedimentos, que puede alcanzar valores del 68% en peso, 
tal como senala Bondurant (1951) para el rfo Puerco, Nue¬ 
vo Mejico. El transporte de sedimentos en los canales flu- 
viales se realiza por suspension, saltacion y tracddn. A 
estos dos tiltimos se les considera como carga de fondo. 
Los rfos perennes transportan elevada carga en suspension, 
mientras que en los cursos effmeros predomina la carga de 
fondo, la cual en zonas aridas, como el Nahal Yael (Sur de 
Israel), alcanza hasta el 87% de la carga total. 

Uno de los rasgos sorpnendentes de los cursos effmeros 
es que durante una eredda excavan el lecho una cierta can- 
tidad y se rellena aproximadamente con la misma cantidad 
de sedimento durante el descenso de la avenida. Esto ha 
sido puesto de manifiesto en el Arroyo de los Frijoles, en 
Nuevo Mejico (Leopold et al., 1966) (Fig. 16.65). La ex- 
cavacion y el relleno se producen tanto en arenas como en 
gravas y sugiere un estado de equilibrio dinamioo (Chor- 
ley y Beckinsale, 1980). Ahora bien, la excavadon lleva 
oonsigo una exportacion de material detrftico del lecho, que 
se transporta por esoorrentfa. Se ha demostrado que la dis- 
tribucion de tamanos de la carga en suspension varfa con 
la velocidad del agua o con el caudal en rfos des&ticos, al 
oontrario que en los rfos perennes (Frostick el al., 1983) 
(Fig. 16.66). El estudio de la carga de fondo es complica- 
do. Si se utilizan trampas en el lecho (Fig. 16.67) se intro- 
ducen disturbios en los procesos de transporte. La 
utilizacidn de partfculas pintadas (Leopold et al., 1964) y, 
mejor todavfa, de fragmentos magnetizados, en los que se 
introduce en el canto un iman, parmite encontrar los das- 



Ti&mpo (mn) 


FIG UR A 16.66 Concentracion de sedimentos en 
suspension, por su tamano de grano, durante una crecida en 
la cuenca II Kimere, Kenia (Frostick et at., 1963). 

tos despuds del flujo con un localizador magndtico y estu- 
diar el movimiento de estos cantos marcados. Leopold et 
al. (1966) encuentran movimientos de cantos hasta 3 km 
aguas abajo durante una crecida en un canal dominante- 
mente arenoso. Schick et al. (1987) en un canal de gravas, 
uliliza cantos marcados y un detector que localiza donde 
estan enterrados. A lo largo de varias crecidas pone de ma¬ 
nifiesto la importance de la excavacion y relleno y la trare¬ 
ferenda de partfculas enterradas hada la superfide y 
viceversa (Fig. 16.68). 
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FIG UR A 16.67 Trampa de 
malla de alambre para la 
retencidn de carga de fondo en 
in curso intermitente. Estacion 
Experimental de Nahal Yael, Eilat 
(Israel). 
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FIG UR A 16.68 Clastos de 
gavas marc ados enterrados y 
ex hu mad os durante el transports 
por tree crecidas sucesivas en el 
Nfehal Hebron, Israel. Los clastos 
maicados fueron colocados 
hicialmente en la superficie del 
lecho de grauas (Schick at at., 
1987). 



Un modelo tfpico de cursos effmeros aparece descrito 
por Bull < 1991,1997) para arroyos del suroeste de Estados 
Unidos. Este autor encuentra una secuencia que se repite 
alo largo del curso con alternancia de tramos con dominio 
de procesos de agradacion y degradation. La secuencia 
descrita es la siguiente: cabeceras verticales (Fig. 16.69) 
que concentran un flujo laminar, un canal de parades ver¬ 
ticales que acarrea el flujo hasta el apice de un canal en 
abanico {channel fan), canales de distribution trenzados 


que terminan en una zona de flujo laminar diveigente y se 
cierra la secuencia con el flujo laminar oonvergente que 
drena hacia una cabecera vertical (Fig. 16.70). 

La sedimentation de la caiga transportada por los cur¬ 
sos fluviales en las zonas aridas se produce, como en otras 
zonas morfodimalicas, en canales de tipo recto, meandri- 
forme y trenzado, pero tambitii se deposita a partir de flu- 
jos no conftnados en glacis y abanicos aluviales, que seran 
analizados en otro apartado. 
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FIG UR A 16,69 Cabecera 
vertical en un curso efimero 
encajado en an relleno de valle 
SDbre materiales daminantemente 
yea if eras. Barranca de 
Villafianca. Villafranca de Ebro 
(provincia de Zaragoza). 
Depresidn del Ebro. 



F1GURA 16.70 TTpicos tramqs 
eras ivos y deposicionales de an 
canal en abanica en an curso 
efimero discontinue (Bull, 1997). 


16.5.6 Rellenos de valle y canales 
encajados 

Uno de los rasgos mas caracterfstioos de muchas zonas 
semiaridas viene dado por la existencia de rellenos alu- 
viales y barrancos encajados en los mismos. Esto supone 
la alternancia de una etapa de acumulacion segnida por 
otra de excavacion, inteipretadas en muchos casos como 
originadas por cambio dimatico (Leopold, 1994; Harvey 
y Gutidrrez, 2005). Cuando estas alternancias se suceden 
en el tiempo se desairollan sistemas de terrazas (Fig. 
16.71). En El Tormillo (Depresidn del Ebro, Espana) el 
relleno mas antiguo {Older F»7/)comienza al menos en el 
Holoceno inferior y oontiniia hasta 6.000 cal BP y el mas 
ieciente (Younger Fill) es de la Edad del Hierro (Harvey 
y Gutidrrez, 2005) (Fig. 16.72). La incisidn tiene lugar 
cuando la fuerza de la erosion ejercida por las aguas del 
flu jo concentrado supera la iesistencia de los materiales 
por los que discune {Schumm et al, 1984). Este encaja- 
miento nos puede generar barrancos (gullies) continues y 
discontinues (Fig. 16.73). Estos lilrimos estan en relacion 
con un umbial de pendiente en la que el barranco no tie¬ 


ne la sufic iente capacidad de transporte paia seguir pro- 
gresando (Schumm y Hadley, 1957). En el suroeste de Es- 
tados Unidos, los barrancos de paredes verticalizadas se 
denominan arroyos, que equivale a lo que en Espana de- 
nominamos ramblas. Estas tnorfologt'as ban sido objeto 
de numerosos estudios en esa region (Cooke y Reeves, 
1976), en los que se buscan las causas de la incision. Se 
aducen cambios climaticos con tendencia a mayor aridez 
(Antevs, 1952; Leopold, 1976, 1994; Harvey y Gutidrrez, 
2005) y precipitaciones de elevada intensidad y baja fre- 
cuencia. La disminucion del porcentaje de cobertera ve¬ 
getal en zonas semiaridas, incluso en otras zonas 
climaticas (Chivenell et al, 2007) por sobrepastoreo y 
exceso de construociones y vias de oomunicacion (aver- 
farming) se ha indicado como una de las causas funda¬ 
mentals en el desencadenamiento de las indsiones 
(Chivenell et al, 2007). La colonizacion del Oeste de los 
Estados Unidos conslituye uno de los ejemplos mas sig- 
nificativos y mejor estudiados (Cooke y Reeves, 1976). 
La disminudon de la cubierta vegetal, unida a tormentas 
importantes, fue la causa de que algunos bairancos inci- 
dieran mas de 50 m. Este prooeso erosivo tuvo lugar entre 
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FlGL'RA 16.71 Dos niveles de 
terraza t cuya edad para el mas 
aito es de Holoceno inferior y 
oontiniia hasta 6.000 cal. BP y la 
mas baja de la Edad del Hierro. 

El Tormillo (provincia de Huesca). 
De pres ion del Ebro. 



FIG LIRA 16.72 Wtepas 
detallados at sur de Ei Tormillo. 
Izquierda: morfologfa, drenaje y 
ledes de gutties. Deiecha: 
sjbstrato y geo log la del 
Qiatemario (Harvey y Gutierrez, 
3005). 
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FICUKA 16.73 Pequefios 
barrancos discontinues en una 
ladera entre Rodeos y San Jose 
de JachaJ (provincia de San 
Juan> Argentina). Preoordillera de 
los Andes. 


IS50 y 1920 y espetialmente en el periodo de 1870 a 
1890 y, como oonsecuencia de esta nueva situacidn arn- 
biental, muchos de los oolonos se vieron obligados a di- 
rigiise a zonas mas favorables. Es may posible que la 


incision y el ielleno de las lamblas o airoyos obedezca a 
mimerosas causas y que las dpocas de estos eventos ha- 
yan cambiado de un lugar a otro y cada rambla tenga su 
propia historia (Gonzalez, 2001). 
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Las laderas en zonas aridas 


En estas regiones la productidn de parttculas por meteori- 
zacidn es generalmente algo mas baja que la movilizatidn 
de estos detritos por esoonentia superficial o por el viento. 
Evidentemente, la cobertera de vegetacidn, estrechamente 
xelacionada con el dima, ejerce una influencia manifiesta 
en este balance. Por eso, podemos senalar que el grado de 
aridez contxola el balance entre suministro y evacuacidn de 
partfculas. Sin embargo, en los desiertos fh'os montanosos, 
donde la criodastia es el proceso dominante, la generation 
de gelifractos es superior a la exportation de los mismos, 
sobxe todo si la aridez es acusada y, como consecuencia, la 
erosion hi'drica es pooo import ante e incapaz de movilizar 
todos los dastos produddos. 

Aunque la influencia del dim a y de la vegetacidn es 
evidente en la evoludon de las laderas destiticas, la cons¬ 
titution litologica de las mismas, junto con la densidad de 
los pianos de discontinuidad existentes, son los factores 
mas fundamentales en el desarrollo dd moddado de las 
laderas bajo estos ambientes aridos. Estas caracteristicas 
geologicas afectan muy directamente a la actividad e in- 
tensidad de los procesos de meteorizatiOn. Por consi- 
guicnte, estos factores imprimen un caracter determinante 
y postbilitan la diferenciacion de tres tipos de laderas da- 
boradas sobre rocas cristalinas: formaciones estratificadas 
(Fig. 17.1) y materiales fatilmente erosionables (Mabbutt, 
1977). Algunos autores denominan a este primer tipo la¬ 
deras en rocas masivas y en d incluyen areniscas y con- 
glomerados (Howard y Selby, 1994). 


17.1.1 Laderas en rocas cristalinas 

La composition quttnica del magma ejerce una influencia 
muy directa en la morfologt'a de los materiales volcanicos 
expul sados. Los productos basicos dan origen a extensas co- 
ladas basalticas, que alteman con leclios de pirotiastos. La 
erosion diferencial de estas formaciones produce laderas es- 
calonadas (trap), caracteristicas de los grandes afloramien- 
tos de basaltos de meseta (plateau), de diferentes edades, 
existentes en d mundo (Fig. 18.25). Igualmente, morfolo- 
^as de este tipo podemos encontrarlas en los rift-valleys dd 
Africa oriental. La emision de magmas de oomposicion aci- 
da, como consecuencia de su gran visoosidad, da lugar a 
erupciones explosives que van acompanadas de domos, 
pitones y agujas, como en las traquitas y fonolitas del ma- 
tizo dd Hoggar, en la region central del Sahara. 

En las rocas plutonicas se reconocen dos tipos de mo- 
delados. Unos controlados porlajamiento (sheeting) y otros 
por sistemas de diaclasas que interseccionan. El lajamien- 
to, que se desarrolla en rocas masivas fundamentalmente 
cristalinas, esta formado por diaclasas curvas paraldas a la 
superfitie dd terreno, de ahf que algunos autores lo deno- 
minen diaclasado topograftco. Su origen se atribuye a des- 
compresidn de rocas que han estado sometidas a 
importantes esfuerzos en d interior de la corteza terrestre. 
Al ascender hacia la superficie y perder carga se produce 
la relajacidn del matizo rocoso (Gilbert, 1904). No obs¬ 
tante, tambien se aducen otros origenes en relacion con 


F1GURA 17,1 Laderas 
elaboradas en granites 
precd mb rices y en calizas y 
margas cretacicas. Desierto del 
Negev. Eilat (Israel). 
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otros tipos de esfuerzos (Howard y Selby, 1994). En rocas 
con nuraerosos pianos de discontinuidad no se propaga el 
lajamiento, ya que los esfuerzos se disipan a favor de es- 
tas discontinuidades. 

El lajamiento se reconoce en casi todos los tipos cli- 
malicos y es relativamente frecuente en rocas cristalinas de 
los desiertos de Africa y Australia (Twidale, 1981,1982a,b; 
Howard y Selby, 1994; Twidale y Vidal Roman/, 2005; Mi- 
gon, 2006). El lajamiento da lugar a formas domaticas o 
hemisf&icas, que fueron descritas por primera vez por el 
gedlogo aleman Bornhardt (1900) y Willis (1936) deno¬ 
mind a estos inselberg en domo que destacan sobre las lla- 
nuras, bomhardts, en honor a su descubridor. Muchos de 
estos bornhardts son el resultado de la denudacidn de per¬ 
files de alteration generados, en dpocas pasadas, en tiimas 
tropicales humedos (Biidel, 1957; Ollier, 1988b, 1991; 
Thomas, I989a,b, 1994a; Twidale, 1990). El cambio tii- 
maiico hacia condicioncs claramente aridas desencadena 
los procesos de erosion hfdrica, que traen oonsigo el aflo- 
ramiento del substrato rocoso. 

Un tipo espetifico de domos rocosos son aquellos en 
forma de hongo (Fig. 17.2) que afloran al norte de la Pte- 
nfnsula del Eyre, en el sur de Australia (Twidale, 1962). Es- 
tan constituidos por granitos precambrieos oontrolados por 
diatiasas curvilineares y en sus parades presentan algunos 
tafonis y numerosos suroos de meteorizacion. La concavi- 
dad se interprets como originada por meteorizacion sub- 
supcrficial, pero en ocasiones en el perfil se reconocen 
concavidades dobles que pueden explicarse como restos de 
antiguos niveles de meteorizatidn subsuperficial. 

Las laderas elaboradas en rocas cristalinas afectadas por 
sistemas de diatiasas, vistas desde lejos parecen presentar 
perfiles rectil/neos, pero al aproximarnos se observa por lo 
general un conjunto de escalones rocosos. Bryan (1927) en 
su estudio sobre la morfolog/a de las rocas fgneas del 
suroeste de Arizona diferentia una ladera acantilada cons- 



FlGL'RA 17.2 Perfiles de ladera obtenidos en el extrema 
accidental de Pidappa Hill (Twidale, 1962). 


dtuida por bloques o tors y formas acastilladas (castle 
kopje) (Fig. 17.3). A su pie, se desanolla la ladera cubier- 
ta de detritos, formada por bloques meteorizados in situ; es- 
tas tircunstancias se deducen por la carencia de bloques en 
las partes bajas de la ladera. No obstante, en algunas lade¬ 
ras se reconocen bloques movilizados. Si el espaciado en- 
tre las diatiasas es manifiesto, la ladera configura un perfil 
escalonado (Carson, 1971); en caso contrario, la morfolo- 
gfa es mas rectilfnea (Fig. 17.4). En la parte inferior se des- 
arrolla la ladera de lavado, que esta. constituida por las 
particulas finas resultantes de la meteorizacion de los blo¬ 
ques y que han sido movilizadas hasta las zonas mas bajas. 
Tambien hay que tener en cuenta que algunas laderas se han 
modelado a partir de perfiles de meteorizacion en rocas plu- 
tonicas y, por consiguiente, sus caracteristicas morfologi- 
cas y evolutivas seran diferentes (Oberiander, 1972). 



FIG UR A 17.3 Tors y formas 
acastilladas en granito. Phillae, 
Assuan (Egipto). Fotc J. L. Pefta. 
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F1GURA 17,4 Granite 
precambrico con pegmatitas 
replegadas. El elevado grade da 
daclasado confiere al perfil de 
las laderas morfologias con 
tendencia rectilmea, Eilat. 

Desierto dal Negev (Israel). 

17.1.2 Laderas en rocas 
estratificadas 

En los desiertos de plataforma (Mabbutt, 1977) que recu- 
brcn areas cratonizadas de las zonas aridas del norte del Sa¬ 
hara, Arabia oriental, Thar en la India y Plateau del 
Colorado se desairollan laderas elaboradas en formadones 
estratificadas de diferentes edades, en disposidon proxima 
ala horizontal. Tambidn se reconocen estas laderas en ca- 
denas de tipo inteimedio, oomo la de Israel-Lfbano, y en 
cuencas terciarias continentales, como las existentes en la 
Espana arida, y en los Emiratos Arabes Unidos. 

Estas laderas se originan en morfologias de cuesta o 
mesa y presentan una gran variedad. Schumm y Chorley 
(1966) en su dasioo estudio sobre los Plateaus del Colo¬ 
rado diferendan distintos tipos de laderas, que resultan de 


la combinacion de caracterfsticas litologicas, climaticas y 
de vegetadon. Las laderas simples estan constituidas fun- 
damentalmente por un tipo de roca. Pueden ser materiales 
arcillosos afedados por erosion hidrica, que elaboran un 
paisaje de carcavas. El otro subtipo esta constituido por ro¬ 
cas predominantemente masivas, oomo areniscas y con- 
glomerados, que forman importantes cantiles (Fig. 17.5). 
Las laderas complies!as estan coronadas por una cornisa 
resistente bajo la que se desarrollan rocas de fadl erosion 
en las que podemos enoontrar carcavas o laderas de detri- 
tos que pueden arrancar desde la cornisa (Fig. 17.6). Fi- 
nalmente. Las laderas com pi ej as estan fortnadas por la 
alternanda de capas duras y blandas (Fig. 17.7). Las lade¬ 
ras simples y compuestas seran analizados a continuadon, 
mientras que las laderas complejas se consideran como una 
forma mixta de las dos anteriores. 


FIG UR A 17.5 Ladera simple 
oonstituida par espectacijlares 
■cantiles de oonglomenados 
masivos neogenos, adosados a 
las formadones del borde 
meridional pirenaico. Malles de 
Rglos (provinda de Huesca). 
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F1GURA 17.6 Ladera 
oompuesta por una comisa de 
calizas y una ladera de detritos 
que recubre casi totelmente a un 
Substrate oligo-mioceno 
dominantemente aicilloso. El 
oonjunto esta afectado 
parcialmente per reguerizacion y 
aba Franca mi ento. BaJlobar 
(provincia de Huesoa). Depresidn 
del Ebro. 



F1GLJRA 17.7 Ladera compleja 
correspondents a un frente de 
cresta, labiada en materiales 
estratificados de distinta 
resistencia a la ereside. Valle del 
Dra, sur de Marruecos. Foto J. L. 
Pena. 


17.1.2.1 Laderas simples 

En este apartado vamos a tralar sobre la tnorfologta y evo¬ 
lution de las laderas de rocas masivas estratificadas, basi- 
camente areniscas, y en otra section de este capitnlo se 
analizaran las formas acarcavadas, que resultan funda- 
mentalmente de la actividad de la erosion ht'drica sobre ma- 
teriales fatilmente erosionables. 

La tnayoria de los trabajos en relation con este tema se 
han llevado a cabo en los Plateaus del Colorado, aunque 
tambidn se han estudiado en otros desiertos (Sahara, Aus¬ 
tralia, Atacama). La evolucidn de las laderas simples esta 
en relation con las earacterfsticas de las rocas y la activi¬ 
dad de numerosos procesos geomorfoldgicQs, que actuan 
o han actuado conjuntamente o por separado, tanto espa- 
daJ como temporalmcntc. 

Las discontlnuidades en la arenisca, tal como delga- 
das intercalaciones arcillosas o niveles con estratificacidn 


cruzada, constituyen zonas mas favorables a la erosidn y 
dan lugar a cambios manifiestos en los perfiles de las la¬ 
deras. Los sistemas de diaclasas y fracturas verticales cons¬ 
tituyen zonas de debilidad y a favor de las mismas se 
producen corredores de mayor humedad y, como conse- 
cuencia, se incrementa la production de partfculas por 
meteorization, que quedan alojadas en el fondo de los 
corredores (Doelling, 1985). Tambi&i, en las zonas de 
mayor densidad de fracturation la ladera retrocede mas 
rapidamente dando lugar a sucesivos entrantes y salientes 
(Nicholas y Dixon, 1986). Ya hemos indicado que en ro¬ 
cas masivas, como las que originan estas laderas simples, 
es frecuente el desarrollo de lajamiento, que ha sido tita- 
do en las arcosas del famoso monolito de Ayers Rock, en 
el desierto central australiano (Twidale, 1978) y tambicn 
en las areniscas del Plateau del Colorado (Bradley, 1963). 
Este produce una convexidad en las laderas y lajas de unos 
centfmetros a un metro. 
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Los prooesos domi names dc meteorizacion cn las are- 
riscas son el haloclastismo y el humedecim lento y secado, 
aunque en areas que sufren periodos de helada la gelivacion 
puede ser significativa. La composidon del cemento tain- 
bien es importante. En areniscas de cemento carbonatado, 
fete se disuelve mas facilmente en aguas frias y los ce- 
mentos silfceos necesitan pH > 8 para acelerar su disolu- 
don. La pfedida de cemento produce la disgregacion grano 
a grano de la roca. En general, la actividad de los procesos 
de meteorizacion da lugar a formas oonvexas porredonde- 
amiento de vertices y aristas (Baker, 1936) (Fig. 17.8). 

En varias areas de los Plateaus del Colorado (Schumm 
y Chorley, 1966) se ha senalado la generacion actual de 
desprendimientos de roc as. No obstante, algunos de los 
deslizamientos que se reconocen en los desiertos se ban 
producido en otras dpocas y, por oonsiguiente, son formas 
lelictas. Algunos ejemplos han sido estudiados por Griinert 
y Busche (1980) en el Sahara Central y Degraff (1978) en 
Utah. Los deslizamientos analizados suelen ser de carac- 
ter rotacional y se han desencadenado en periodos de una 
mayor precipitacidn a lo laigo del Pleistoceno; ademas, es¬ 
tos movimientos de masas suelen react ivarse. 

Otro proceso erosivo que se reconoce en las laderas 
simples es el socavamiento basal producido por el agua 
subterranea, que aflora en niveles impermeables por de- 
bajo de areniscas masivas. La meteorizacion y erosion por 
el agua desarrollan abrigos {alcoves), que en su evolucion 
dan lugar a desprendimientos de rocas y retroceso de las 
laderas en areniscas (Higgins, 1984; Laity y Malin, 1985; 
Baker et al, 1990; Higgins y Osterkamp, 1990). Estos 


abrigos o cavidades van acompanados por alvdolos y ta- 
fonis. 

Las laderas simples evolucionan lentamente y en sus 
comienzos pueden proceder de laderas oompuestas (Fig. 
17.9), que retroceden paralelamente a si mismas. En eta- 
pas posteriores va disminuyendo el afloramiento de arci- 
llas infrayacentes, se redondean las cornisas y, finalmente, 
se convierten en laderas simples (Schumm y Chorley, 
1966). Una ampliacion de estas ideas ha sido llevada a cabo 
por Oberlander (1977) en su estudio sobre los cantiles de 
arenisca de Utah. Tambifei parte de una ladera compuesta 
(Fig. 17.10) con un substrate facilmente erosionable, que 
al retroceder desaparece oonvirtidndose en una ladera sim¬ 
ple. La forma de la ladera esta. controlada por la estructu- 
ra interna de las areniscas masivas, tal como linos niveles 
de arcilla interestratificados. Estos originan cambios de 
pendiente y en las terminaciones de estos niveles se pro- 
ducen modificaciones en el perfil. Los cantiles situados por 
encima evolucionan por socavacion basal, mientras que se 
redondean los segmentos situados por debajo de los nive¬ 
les arcillosos. 

17,1.2.2 Laderas compuestas 

Este tipo de laderas esta constituido por un cantil rocoso 
en su parte superior y un conjunto de capas faci lmente ero- 
sionables por debajo (Fig. 17.6). Los componentes de es¬ 
tas laderas se ajustan a los definidos en los detallados 
estudios de Wood (1942) y Fair (1947,1948) en Africa del 
Sur, que fueron analizados en profundidad y redefinidos 


FJGLRA 17,8 Formas 
redondeadas y tafonis en la 
arenisca cambrica de Nubia. 

Petra (Jordania). Foto J. L. Pena. 



FIG DBA 17.9 Cambio art la 
fcrma de la ladeia durante $u 
retroceso (Schumm y Chorley, 
1966). 
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F1GURA 17,10 Desarrollo de laderas en areniscas masivas. En A se tiene un cantil por encima de un substrate finamente 
estratificado, el cual queda oculto en B. Con posterioridad los niveles intraformacionales controlan la forma de la ladera, 

Los segmentos locallzados por encima evoluclonan por socavacion, mientras que se redondean los sltuados pordebajo 
pberlander, 1977). 


por King (1957b). Este autor considera a estas laderas 
como «normales», en oontraposidon con lo senalado por 
numerosos invest! gadorcs de la Geomorfologta Climatica. 
Para King aunque foiman parte de un modelo universal, es¬ 
tas laderas son mas caracteristicas de los ambientes desdr- 
tioos. Los elementos que diferenda dentro de una ladera 
son (Fig. 17.1 1): la cresta que es la parte superior, a veees 
de perfil convexo, cotno consecuencia de la meteorizadon 
y del creep. La comisa que oonstituye el afloramiento de 
roca mas resistente y en ella actiian diversos procesos ero- 
sivos que producen su retroceso. Los materiales resultan- 
tes de la destruedon de la cornisa forman la ladera de 
detritos, que se movilizan basicamente por erosion hfdri- 
ca. Finalmente, el pedimento constituye un importante elc- 
mento edneavo que enlaza con la Uanura aluvial. 

La cresta suele presentarse redondeada por creep, si 
existe, meteorizaddn y tambidn por aoddn del splash y la 
erosion laminar. Esta tendencia al redondeamiento aumenta 
con el buzamiento de la capa resistente, que constituye la 
cornisa, y se enfatiza si dsta es porosa o esta afectada por 
lajamiento (Bradley, 1963). Por el contrario, si el retroce¬ 
so es por fracturas el redondeamiento desaparece o dismi- 
nuye. 

Las cornisas forman parte del borde de mesas, plata- 
formas estructurales o cuestas. Es importante la potencia 
de la capa que constituye la cornisa, ya que determina la 
altura del cantil y la longitud de la ladera de detritos. El 
tipo de roca es igualmente fundamental, ya que los proce- 



FIG URA 17.11 Elementos de la ladera «normal», actlvldad 
hidrica y movimientos de masa (King, 1957). 


sos de meteorizaddn que disgregan, por ejemplo, a las are¬ 
niscas o calizas son distintos. Tambidn el grado de ce- 
mentaddn de la roca es primordial de cara a la resistencia 
de la misma. A la litologta hay que aiiadir la estructura. Si 
la cornisa esta formada por rocas finamente estratificadas 
o muy disdasadas, las laderas de detritos presentan un buen 
desarrollo; en caso contrario, la ladera estacubierta de blo- 
ques de gran tamario. 

Ya hemos indicado que las laderas de detritos resultan 
de la rotura de la roca resistente que constituye la cornisa. 
Esta es la que suministra la mayor parte de la oobertera de 
una ladera de detritos, aunque otra parte puede proceder del 
substrate infrayacente. A pesar del extenso desarrollo que 
alcanzan en muchos de los desiertos, sus estudios son es- 
casos comparados con los llevados a cabo en areas alpinas 
(Oberlander, 1997). 

Schumm y Choriey (1966) indican que la difeiencia en- 
tre unas laderas y otras puede expresarse cualitativamente 
por la relacion de meteorizadon (M). La existencia o ca- 
rencia de detritos al pie de la cornisa depende de la velo- 
cidad de generacidn de fragmentos en la cornisa ip) frente 
a la destruocidn al pie de la misma { d ). Si esta relacion es 
mayor que la unidad se generan acumuladones de ladera, 
conos de derrubios y una abundancia en general de detri¬ 
tos. Si M es igual a uno, tenemos un balance entre p y d. 
Si M es menor que la unidad, los bloques al caer se desin- 
tegran por impacto y el residuo se meteoriza antes de la 
proxima caxda. Esto ultimo es frecuente en los Plateaus del 
Colorado. 

Estos detritos pueden cubrir total o parcialmente la la¬ 
dera y, a su vez, estar afectados por reguerizacion y aba- 
rrancamiento, que paulatinamente descubren una mayor 
extension del substrato rocoso. El caso extreme resulta de 
la practica desaparidon de la cobertera de la ladera y, en 
el caso de que las ardllas sean el material aflorante, se ge¬ 
nera un modelado de carcavas. En ocasiones, los materia¬ 
les del substrato estan constituidos por capas duras y 
blandas; en este caso se origina un escalonado fonnado por 
microladeras compuestas (cornisa y ladera de detritos) a lo 
largo de la ladera principal (Fig. 17.7). Estas son las ca¬ 
racteristicas de las laderas oomplejas. 

Los fragmentos de la ladera de detritos presentan una 
potare clasificadon. Estan afectados por la aoddn de la ero- 
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sion laminar, que exporta las partfculas finas a la base de 
la ladera, quedando en resalte los fragmentos mayores. Es- 
tos tambi&i pueden presentar una meteorizacion impor- 
tante, oon desarrollo de alv6olos y tafonis en sus paredes. 
Finalmente, a veces se reconocen pcqucnos movimientos 
de masa que afectan a los detritos de la ladera. 

17.1.2.3 Facetas triangulares de ladera 

Tambidn se las denomina tain's flatirons (Koons, 1955); 
flatirons (Everard, 1963); dreieckshdnge (Wirthmann, 
1964; Btidel, 1970); versants tripartites {Gossman, 1976); 
tripartites slopes y triangular slope facets (Btidel, 1982); 
tains relicts {Gerson, 1982). Son formas caracterfsticas de 
las zonas aridas y semiaridas, aunque tambi^n se recono¬ 
cen, como hemos visto, en las areas perigladares. Se ban 
estudiado en los desiertos del Sahara-Arabia, suroeste de 
los Estados Unidos y en algunas zonas semiaridas medi- 
ferraneas. 

Su origen conesponde inicialmente a una ladera com- 
puesta, que con posterioridad ha sido incidida por erosion 
tfdrica (reguerizacion, abairancamiento, piping), conser- 
vandose retazos de laderas relictas individualizadas {Ko¬ 
ons, 1955) (Fig. 17.12). Esas paleoladeras tienen una 
forma triangular con su apice dirigido hada la cornisa 
(Fig. 17.13), aunque tambidn se reconocen morfologi'as 
trapezoidales. Las facetas se presentan separadas de la cor¬ 
nisa y se disponen paralelas a la misma. Ensus partes dis- 
tales enlazan con pedimentos (Blume y Barth, 1972) y, 
finalmente, con terrazas fluviales o lacustres. Las facetas 
son concavas y estan coronadas por detritos, por lo gene¬ 
ral mal clasificados y de potencia no superior a 8 m. En 
su parte superior alcanzan angulos prdximos a los 30°, 
mientras que en las zonas distales oscilan entre 2° y 5°. 
La ladera interna de la faceta buza en sentido contrario que 
la anterior y esta constituida por los materiales del subs¬ 
trate. Es evidente que para generar una faced triangular 



FIGLRA 17.12 Secci6n esqjematica de una faceta 
triangular da ladera al oeste del Gran Canon (Koons, 1955). 


de ladera se necesita la alternancia de etapas en las que 
predomine la acumulacion, seguidas de otras en las que la 
erosion sea el proceso preponderante. La sucesion de va¬ 
ries de estas etapas alternantes da lugar a secuendas de fa¬ 
cetas triangulares de ladera, en las que las facetas mas 
antiguas son las mas alejadas de la cornisa (Fig. 17.14). 

Las facetas son acumulaciones de ladera relictas y su 
separacion se produce por incision de los barrancos en la 
parte media de la ladera, donde confluyen un conjunto de 
regueros {Sancho et al., 1988) {Fig. 17.15). Los barran¬ 
cos, una vez que disec tan las facetas, discurren hacia las 
partes bajas depositando su carga bajo la forma de abani- 
cos aluviales. Una vez que la faceta queda aislada fiuidona 
cada una de una forma independiente (Btidel, 1970). 

La capa resistente que forma la cornisa no debe ser 
muy potente, para que la acumulacidn no sea excesiva 
{Schmidt, 1987, 1989a), de modo que tanto la erosion de 
la ladera como el retroceso del escarpe sea rapido. Para 
que esto tenga lugar, el substrate debe estar constituido por 
rocas facilmente erosionables. Estas circunstancias se en- 
cuentran en laderas compuestas y no en ladera s cample- 
jas donde la alternancia de rocas resistentes y labiles 
inhibe la generacion de las facetas triangulares de ladera 
{Gutierrez et al., 1998a, b). 


FIG UR A 17.13 Faceta con 
apice triangular, desanollada al 
pie del Ceiro de San Pablo. El 
area esta afectada por un intense 
abarrancamienfo, Villanueva de 
Kierva (provinciade Zaragoza). 
De pres ion del Ebro. 
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FIGURA 17,14 Secuencia do 
facetas triangulares de lad era on 
la fogkfri deChalamera (piovineia 
de Huosoa). Depresidn del Ebro. 



v.-. ■- 


FIGL FLA 17.15 Maps 
geomoifologico de la zona do 
Chalamera (provincia de Hue sea) 
y bloque diagrams idealizado de 
las ciiatio eta pas de evo lucid n de 
ladeias, en el que se observan 
fees fases de facetas triangulares. 
1: mesas y escarpes 
estructurales. 2: valles de fondo 
piano. 3: barranoos. 4, 5, 6: 
facetas triangulares S 4 , S 3 y S 2 . 

7: ladera de detritos S t . 8, 9 y 10: 
terrazas T 3 , T 2 y 7", del no Cinca. 
11: abanicos aluviales (Sancho ef 
at, 1988). 


Uno de los modelos de formacion de estas facetas se 
debe a Koons (1955). Parte de tin gran desprendimiento 
de rocas que cubre la ladera, seguido de una etapa de 
diseccion que individualiza las facetas (Fig. 17.16). No 
obstante, el origen mas admitido es el relacionado con 
oscilaciones climaticas (Eveiard, 1963; Gerson, 1982; 
Gerson y Grossman, 1987; Sancho el at., 1988; Schmidt, 
1989b, 1994,1996; Arauzo el al., 1996a; Gutierrez el at., 
1998a). Se senala que las etapas con mayor vegetacion co- 
lresponden a un predominio de la acumulacidn de detri¬ 
tos en las laderas. Una disminucion de la oobertera vegetal 
puede desencadenar la diseccion de la ladera originando 


las facetas. Sin embargo, para 6pocas recientes la activi- 
dad humana, con su destruccion de la cubierta de vegeta- 
cidn, puede serel factor desencadenante de la incision en 
las laderas de detritos (Everard, 1963; Sancho el al., 1988; 
Gutierrez y Pena, 1989, 1992,1998). 

17.1.3 Velocidades de retroceso 
de cornisas 

Para el calculo de este valor se necesita conocer, por un 
lado, una dimension lineal que corresponde a la dislaneia 
entre dos momenros determinados del borde de la corni- 
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F1GURA 17.16 Modelo 
aciclico de desarrollo de facetas 
triangulares de lad era, segun 
Kfoons (1955), en Schmidt 
(1939a). 
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sa, y por otro, es precise saber el tiempo transcurrido en- 
tre estas dos posiciones. De este modo, se pueden obtener 
velocidades de retroceso (Fig. 17.17). Existe una dificul- 
tad manifiesta para la obtendon de estos datos, lo que obli- 
ga a avivar el ingenio y a adoptar numerosas y variadas 
suposiciones para llegar a unas dfras de retroceso. Como 
oonsecuenda, las tnetodologtas para la obtendon de es¬ 
tos datos son muy variables (Oberlander, 1997). En el stir 
de la Peninsula del Sinai, Yair y Gerson (1974) calculan 
valores de 0,1-2 mm/aho a partir del retroceso de escar- 
pes de falla. La presenda de una fina cubierta de lavas en 
el norte de Arizona, datada por K/Ar, sobre un escarpe en 
retroceso, permite a Lucchitta (1975) obtener cifras de 6,7 
mm/ano. Schmidt (1980, 1989b) estudiando la geometrla 
de los valles consecuentes capturados en los Plateaus del 
Colorado consigue valores de 0,3 mm/ano y de 0,5-6,7 
mm/a no en ambas publicaciones. Otra metodologla, muy 
oiticada por diferentes autores, se basa en las acumula- 
ciones de Neotoma existentes en la entrada de las cuevas 
en Arizona y datadas por |4 C. Las cifras obtenidas son 
de 0,45 mm/ano (Cole y Mayer, 1982). Young (1985) es- 
tudia el retroceso del escarpe a partir de la superficie de 
erosion del Eoceno inferior en el noroeste de Arizona, te- 
niendoen cuenta las posiciones deducidas del escarpe ba- 
sadas en la localizacion de valles rectos y obtiene valores 


de 0,16-0,17 mm/aho. Schmidt (1987, 1988,1996) calcu- 
la el retroceso por construcciones graficas a partir de per- 
files de facetas triangulares de ladera. En su publicacion de 
1996 hace oonesponder las facetas con las glaciaciones Illi¬ 
nois y Wisconsin y las cifras resultantes son de 0,2-0,35 
mm/ano. La mayoria de estos trabajos estan basados en 
edades supuestas. Sancho et al. (1988) predsan la edad a 
partir del contenido de restos arqueoldgioos en las laderas 
y facetas triangulares, obteniendo valores de retroceso de 
0,3 mm/aho en formadones tcrciarias de la Depresion del 
Ebro. Los valores temporales se predsan muclio mas cuan- 
do se consigue datar por ,4 C diferentes facetas triangula¬ 
res de ladera, en el centra de la Depresion del Ebro, que 
en 5U5 acumulaciones oontienen restos de carbon y ceni- 
zas (Arauzo et al, 1996b; Guti&rez et al, 1998b; Gutie¬ 
rrez y Sese, 2001). Los valores obtenidos por estos autores 
son de 0,9-1 mm/ano para los filtimos 35.000 anos. Todos 
estos datos reflejan que las veloddades de retroceso en zo- 
nas aridas para distintas partes del tnundo son del orden de 
0,1-7 mm/aho. 

Ya hemos indicado que la mayorfa de estos valores se 
han obtenido por m6todos indirectos simpli ficados y con 
edades supuestas. Todo ello constituye un importante in- 
conveniente a la hora de utilizar y correlacionar estas ci¬ 
fras, dado que no existe una clara fiabilidad en los mdtodos 


FIG UR A 17.17 Esquema de 
ma faceta triangular da ladera an 
la qua sa indican los diferentes 
parametras utlizados para 
oaloular las veloddades de 
retroceso del escarpe (Gutierrez 
etai, 1998b). 
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Oobertera de detritos de una faceta CMrespondierite a la eta pa de ladera Sn con una edad T n 

Mura desde el a pice de la faceta 5^ al techo del escarpe 

Distanda horizontal desde el £pice de la faceta Smi al borde del escarpe 

Retroceso del escarpe entre las eta pas de federa S** i y S* 


OIft+i-Tj, Veloddad de retroceso del escarpe 
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y, por consiguiente, en los resultados. Otro de los proble- 
mas esta en relacidn con la sinuosidad del fiente del 
escarpe. Generalmente, se supone un frente recto, que 
suele ser tnucho mas frecuente cnanto mayor es la poten- 
da de la cornisa, aunque no es una regia universal. Cuan- 
do se utiliza el mdtodo de extrapolacion de los segmentos 
de facetas triangulares (Sancho et al., 1988) hasta su in- 
terseccion con la prolongacion del techo de la cornisa, se 
obtienen intcrscccioncs a difcrcntcs distancias, dcbidas 
muy posiblemente a que el frenle del escarpe es sinuoso 
(Fig. 17.18). No obstante, al disponer de diversos pvmtos 
de inteiseccion, se puede obtener una media aritmdtica 
mas proxima al valor real de retrace so. 

Una de las caracterfsticas mas importantes, relativa a 
la mayor o menor velocidad de retroceso, esta en relacidn 
con los rasgos litologicos y estmcturales de los materia- 
les constituyentes de la cornisa, que a su vez determinan 
el grado de resistencia a los procesos erosivos (Schumm 
y Chorley, 1966; Nicholas y Dixon, 1986; Schmidt, 
1989a). La composicion mineralogies de la roca es fun¬ 
damental de cara a su comportamiento ante los procesos 
de meteorizacion dominantes en el area. La velocidad de 
erosidn tambidn esta influenciada por el buzamiento de 
las capas (Howard y Selby, 1994), de tal forma que cuan- 
to mayor es el buzamiento menor es el volumen de rocas 
erosionadas y viceversa. Igualmente, la potenda de las ro¬ 
cas de la cornisa esta en razon inversa con la velocidad 
de retroceso (Schumm y Chorley, 1966; Schmidt, 1987, 
1989b). La presencia de importantes espesores de rocas 
constituyentes de la cornisa, posibilita la aplicacidn del 
modelo acfclico de origen de facetas de Koons (1955), 
apoyado por Schipull (1980) y Schmidt (1987). Con este 
origen el retroceso de la cornisa se produce a partir de 
fuertes impulsos, desencadenados por grandes despren- 
dimientos de rocas, entre los que alternan la produccidn 
de partfculas por los procesos de meteorizacion reinantes 
en el area. Por el contrario, si los materiales de la corni¬ 
sa son poco potentes, el retroceso de la misma es mucho 


mas rapido. El grado de fracturacion de los materiales de 
la cornisa constituye uno de los factores mas significati- 
vq5 respecto a la velocidad de retroceso de la misma y de- 
termina en gran parte el grado de resistencia a la erosion. 
De este modo, las rocas afectadas por una import ante den- 
sidad de ffacturacidn presentan mayores valores de velo¬ 
cidad de retroceso. Evidentemente, la intensidad de la 
erosion del substrate tambidn afecta al retroceso de la cor¬ 
nisa, ya que cuando esta constituido por rocas facilmen- 
te erosionables, como arcillas y maigas, los regueros 
progresan hacia la base de la cornisa productendose so- 
cavacion basal y cafda de bloques (Schipull, 1980; Ger- 
son y Grossman, 1987). 

Otro factor extraordinariamente importante, en relacidn 
con el retroceso de la cornisa, lo constituye la intensidad 
de los procesos de meteorizacion ffsica, qufrnica y biolo- 
gica, que producen la disgregacion de la roca y su acu- 
mulacion en la ladera de detritos. Estos procesos varian en 
funcion de las caracterfsticas litologicas y estructurales de 
las rocas, del clima y sus cambios y tambidn del tiempo 
de actuacion de estos procesos. 

Ya se ha indicado que existe un balance entre el grado 
de suministro de fragmentos a la ladera procedentes de la 
cornisa (p) y la velocidad de erosion {d) de estas acumu- 
laciones, que constituye la relacion de meteorizacion (M) 
de Schumm y Chorley (1966). En ocasiones, p supera con 
mucho a d y la acumulacion de la ladera llega a superpo- 
nerse a la cornisa, fosilizandola. En estas condiciones el 
retroceso de la cornisa se ve paralizado, aunque quizas la 
meteorizacion quimica pueda seguir actuando (Fig. 17.19). 
Este balance de produccidn-destruccidn puede mantener- 
se sin grandes oscilaciones debido a que los cambios no 
afectan significativamente al sistema. No obstante, puede 
inclinarse hacia una mayor erosidn, de tal forma que 
paulatinamente quedan colgadas o aisladas las laderas de 
detritos. Esta ruptura del balance se debe a un cambio 
ambiental y lleva implfcito la superacion de un umbral 
geomorfico (Schumm, 1979, 2004). La mayorfa de los 



FIG UR A 17.18 Perfiles de 
facetas triangulares de ladera 
correspondientes a varias eta pas 
(S^S^dibujadosen Itnea 
oontinua y cuivas extrapoladas a 
puntos. La altuia del dp ice de las 
facetas triangulares Con respecto 
al escarpe actual es h y d es la 
distance del dp ice de la faceta at 
frente del escarpe, medido en 
fofagiaffas adreas (Sancho et a/., 
1988). 
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FIG UR A 17.19 Ladera 
recubierta parcialmente de 
detritos que foailizan a la oomisa. 
Rasteriormenta estan afectados 
par un intense acarcavamiento 
qje afecta al substrate da arcillas 
rojas miocenas, Cerre del Castillo 
de Alfa mb ra (provincia de Tamal). 
Cordillera Iberica. 



investigadores estiman que las laderas han estado someti- 
das a numerosos cainbios climaticos, en los que en las 
etapas hiimedas/frias se produce dominantemente acurnu- 
lacion y en las secas/calidas los procesos de erosidn son 
los prevalentes. Ahora bien, el retroceso de la cornisa de¬ 
ne lugar en ambos tipos climaticos, aunque es posible que 
se enfatice mas en un clima que en otro por variacidn en 
la intensidad de meteorizacion, generacion de desliza- 
mientos, incremento de la socavacidn basal, etc. 

Finalmente, hay que tener en cuenta la velocidad del 
descenso del nivel de base (Howard y Selby, 1994), que 
afecta al sistema de drenaje, y que puede deberse a cau- 
sas climaticas y tectonicas. Igualmente, la proximidad de 
la ladera a un Ho con gran poder erosivo puede producir 
la ruptura del perfil de la ladera en sus partes bajas y de- 
sencadenar una erosion remontante que afecte al relroce- 
so de la cornisa, tal como parece produciise por el Ho 
Cinca en el area de Chalamera (provincia de Huesca). 


17.1.4 Lad eras acarcavadas 
(badlands) 

Son areas de erosidn hfdrica muy intensa, con elevada den- 
sidad de drenaje (125-350 km/km 2 ), carentes de vegeta¬ 
tion, de laderas abruptas que hacen difTcil el transito sobre 
ellas. Se desairollan en materiales labiles, basicamente, en 
amhientes aridos y semiaridos y con frecuencia al pie de 
las cornisas (Fig. 17.20). Los procesos sobre las laderas 
acarcavadas estan dominados por una escorrentfa horto- 
niana, originada cuando la intensidad de la precipitation 
supera a la capacidad de infiltracidn (Horton, 1945). Para 
los procesos hortonianos se requieren intensas precipita- 
ciones de tormenta, escasa cubierta vegetal, baja capaci¬ 
dad de infiltracidn, material facilmente erosionable y 
laderas relativamente abruptas (Harvey, 2004a). 

La morfologta de los interfluvios puede ser redon- 
deada (Fig. 16.49), acuchillada (Fig. 16.50) yensuretro- 


FIGURA 17.20 Zona 
acaicavada con interfluvios 
acuchillados que afecta a arcillas 
y lentejones de areniscas 
miocenos. El techo de la 
fermaddn esta erosionado por un 
gacis de acumulacidn cementado 
de edad pleistocene. Las 
Bardenas Reales (Navarra). 
Depresidn del Ebro. 
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ceso puede generar formas turriculadas (Fig. L7.21) 
(Scheidegger et al ., 1968). Algunas areas acarcavadas son 
consecuencia de actividades antropicas, tales como de- 
forestaciones, construcciones, explotaciones mineras, es- 
combreras, etc. (Aghassy, 1973; Harvey, 2004a). Como las 
velocidades de erosion son muy rapidas, ofrecen nn pe- 
queno laboratorio con un microrrelieve complejo, en el 
que pueden analizarse los procesos y las modificaciones 
de las formas en breves periodos de tiempo. No obstante, 
hay que lener precaucidn si se pretenden extrapolar estos 
resultados a areas de mayor superficie {Campbell, 1989; 
Campbell y Honsaker, 1982). 

Las areas acarcavadas estan afectadas por numerosos 
procesos que influyen en el desarrollo de las mismas (Har¬ 
vey y Calvo, 1991). Por consiguiente, es preciso conocer 
las propiedades ffsicas, qufmicas y mineralogicas de los 
materiales (Gutierrez et al., 1995) que constituyen estas 
zonas de intensa erosion, para intentar comprender la ac- 
tividad de los procesos implicados y su incidencia en la 
morfologfa del area (Faulkner et al ., 2000). As(, el (ndice 



FlGURA 17.21 Morfologia turriculada elaborada sob re 
arcillas y areniscas miocenas de la Formacidn Tudela. dentro 
de un area de intensa erosion hidrica, Cabezo de 
Castildetieira (Las Bardenas Reales, Navarra). Depiesidn del 
Ebro. 


de dispersion y la capacidad de hinehamiento son propie¬ 
dades ffsicas de gran importance en varios de los proce¬ 
sos. Los analisis qufmicos nos permiten obtcner la relacion 
de absordon de sodio (SAR) o bien el porcentaje de so- 
dio intercambiable (ESP) que tienen una relation directa 
con la susceptibilidad al piping de los materiales. Los 
analisis de difracddn de rayos X de la fraction ardllosa, 
Uevados a cabo sobre agregados orientados, permiten co¬ 
nocer las espedes minerales existentes. La presencia de mi- 
nerales hinchables, como la montmorillonita, incide 
considerablemente en los procesos de meteorizaddn y ero¬ 
sion al produdrse hinchamientos y contraociones sucesivas 
en los materiales superfidales. 

Por lo general, el aeaicavamiento tiene lugar bajo di- 
mas aridos y scmiaridos, donde las sequfas son prolon- 
gadas y las precipitaciones dominantes son de caracter 
tormentoso. No obstante, pueden desarrollarse en areas 
con l .075 mm de precipitacidn, como en Perth Amboy 
(New Jersey), aunque estas careavas son de origen antrd- 
pico (Schumm, 1956a). El papel de la precipitadon es im- 
portante qufmicamente (Bryan y Yair, 1982), ya que en las 
areas de escasa precipitadon no llegan a disolverse las sa¬ 
les de elevada solubilidad. Por el contrario, si la disponi- 
bilidad hidrica es muy abundante se lixivian hasta el calcio 
y el magnesio. Con precipitaciones intermedias predomi- 
na el calcio. Estas variaciones se reflejan en el hincha- 
miento, grado de dispersion de las ardllas en el regolito 
y, por consiguiente, en la infiltracion. A escala mas deta- 
Uada, la orientacidn de las ladetas influye en la disponi- 
bilidad hfdrica y, por consiguiente, en el grade de 
actividad de varios procesos geomorficos (Yair et al., 
1980). En zonas sometidas a la accion de la helada, como 
al Oeste del Colorado, se produce una variacion en la per- 
meabilidad, convirtidndose una superficie con regueros, 
menos permeable, en otra sin ellos muy permeable, cu- 
bierta de agregados (Schumm y Lusby, 1963; Schumm, 
1964). En Alberta (Canada) los ciclos de hielo-deshielo 
afectan al material superficial, preparandolo para una ra- 
pida denudacion por la esconentfa subsecuente (Campbell, 
1974). 

Los materiales aflorantes en superficie estan sometidos 
a numerosos procesos fundamentalmente ffsicos y qufmi¬ 
cos, que destruyen la roca primitiva dando lugar a la for- 
macion de un regolito. Este en las regiones aridas es de 
escasa potencia (20-30 cm) y la capa superficial presenta 
un agrietamiento poligonal cuando las arci llas tienen poca 
capacidad de hinehamiento. Si dsta es elevada, los ciclos 
de hinehamiento y contraocion producen la rotura de esta 
capa superficial y la convierten en fragmentos con gran- 
des huecos y estructura en popcorn (Fig. 17.22). Esta capa 
presenta tambi^n una intensa lixiviacion de los iones so¬ 
lubles. For debajo se encuentra una capa de 5-10 cm de 
espesor que puede ser una costra amorfa densa (Gerits et 
al, 1987) o un agregado granular (Schumm y Lusby, 
1963). El transito a la roca fresca esta representado por una 
capa fragmentada escasamente meteorizada. No obstante. 
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FIG U BA 17.22 Estnictura e n 
popcorn en la qu b $e observa la 
fragmntacibn de la oapa 
ajperfidal de las ardllas terciarias. 
Cuesta del VienlD'Golola. 

Piovincia de San Juan (Argentina). 
Precordillera de lo$ Andes. 



FIG LIRA 17.23 Eta pas en la 
nidacidn y desarrollo de la 
asoorrentia en laderas arcillosas 
(Hodges y Biyan, 1982). 
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FIG UR A 17.24 Zona de 
acarcavamiento con interfluvios 
redondeados, en la quo so 
reconocen numerosos 
deslizamientos pelicu lares y 
cicatrices do arranquo en media 
luna. El substrate corresponde a 
margas marinas miocenas de la 
DepresiOn de Guadix-Baza. 
Estacion Experimental de las 
Dehesas (Granada). Cordilleras 
Beticas. 


hay una gran diversidad de regolitos en funcidn de la com- 
posicidn de la roca, inclinacion y orientacion de la ladera. 
Despuds de una ptecipitaeion, si el regolito esta seeo, el 
agua se infdtra en su interior por las grietas, conductos y 
poros hasta que se satura, comenzando la escorrentfa 
despuds de unos minutos. El regolito al humedecerse se 
hincha y las grietas comienzan a cerrarse y el flujo interne 
se limita a las grandes grietas y a microconductos (mi¬ 
cropipes) (Fig. 17.23) (Hodges y Bryan, 19S2). Poste- 
riormente, el frente de humedecimiento dcsciende 
paulatinamente, infiltrandose el agua hasta que finalmen- 
te se produce el flujo superficial y el cierre casi cotnple- 
to de las grietas. 

La superfieie de las carcavas esta afectada por dife- 
tentes procesos de erosion hfdrica, cotno el impacto y sal- 
picadura por las gotas de lluvia (minsplash), reguerizacidn 
(rilling), abarrancatniento (gullying) y erosion subsuper- 
ficial (piping), que ya han sido descritos con anterioridad 
y son los agentes erosivos mas importantes. No obstante, 
tambi&i estan sometidas estas areas, en ocasiones, a mo- 
vimientos de masa. 

Los movimientos de masa inciden enormemente en la 
morfologia de las carcavas. Si el regolito absorbe facil- 
mente el agua, como ocurrc con la Foimacion Chadron en 
South Dakota (Schumm, 1956a,b), las laderas evolucionan 
por reptacion (creep) y por pequenos deslizamientos pe- 
Uculares, que afectan fundamental me nlc al regolito (Fig. 
17.24). Todo ello conduce al desarrollo de interfluvios 
redondeados. Por el contrario, cuando la absorcion de agua 
es pequena (Fomiacion Brule), la reguerizacion es im- 
portante y el modelado se caracteriza por una elevada 
densidad de drenaje, laderas abruptas e interfluvios acu- 
chillados. No obstante, en estas laderas pueden producir- 
ae coladas de barro canalizadas a favor de los regueros 
cxistentes (Fig. 17.25). En la Depresion del Ebro, la ge- 
neracion de coladas de barro se origina durante las etapas 
invernales, en las que la precipitacion se debe a frentes de 


borrascas. Las precipitaciones y la menor evaporacion, 
como consecuencia de las temperaturas mas bajas, traen 
consigo una saturadon del regolito que puede alcanzar es- 
tados de liquidez y al fluir da origen a las coladas que 



F1GURA 17.25 Colada de banc encauzada en un reguero 
anterior. Arcillas miocenas de la Hoya de Ayerbe. Los Conales 
(provincia de Hue sea). Depresidn del Ebro. 
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rellenanlos regueros. En £pocas de lluvias convectivas es- 
1a s coladas se erosionan, iniciandose un nuevo cido (Gu¬ 
tierrez et al., 1995; Harvey y Calvo, 1991). 

Estas areas acarcavadas desprovistas de vegetacion 
presents n unas tasas de erosion may elevadas. Como con- 
secuencia, la respuesta del micromodelado es rapida y per- 
mite efeetuar un seguimiento de la erosion en breves 
intervalos de tiempo. Para rnediresta pddida de suelos se 
utilizan mctodos dinamicos y volumdtricos {De Ploey y 
Gabriels, 1980). Los primeros raiden la cantidad de sedi- 
mento transportada por la erosion hfdrica con colectores 
(Fig. 17.26) o cajas Gerlach. Los segundos obtienen la de- 
nudacion con agujas de erosidn {Fig. 17.27) y microper- 
fi (adores bidimensionales {Fig. 17.28) y tridi mensionaies 
(Campbell, 1974, 1982). Es evidente que los valores 
obtenidos de la p6rdida del suelo dependen de la tdcnica 
utilizada {Yair et al., 1980) y los valores de erosion re- 
gistrados por tdenicas volum&ricas son, para algunos auto- 


xes (Takei et al., 1981; Rogowski et al., 1985; Sala, 1988), 
superiores a los obtenidos por mctodos dinamicos. Por el 
contrario, Sirvent et al. {1997) began a conclusiones in- 
versas e indican que los valores obtenidos por colectores 
son mayores que los registrados por agujas de erosion. No 
obstante, uno de los grandes problemas radica en la con¬ 
version de los datos volumdtricos, ya que es preciso co- 
nocer la densidad del regolito y dsta varfa a lo largo del 
tiempo (Regties et al., 1992). 

La erosion hfdriea produce unos rebajamientos que va- 
rfan entre 2 y 20 mm/ano para diferentes experiencias re¬ 
al! zadas en distintos desiertos (Campbell, 1989). Los 
maximos valores de erosion conocidos se registran en los 
loess de China donde alcanzan valores de 38.000 
Tm/km 2 /ano. Hadley y Schumm (1961) obtienen dfras del 
orden de 13.400 Tm/km 2 /ano en las badlands de South 
Dakota. Los valores fluctuan considerablemente en fun- 
cidn del tipo de material, magnitud e intensidad de las pre- 


FlGURA 17.26 Estacibn 
aeperi mental de las Bardenas-2 
para el estudio de la erosion 
hidrica, en la que estan 
nstalados un sistema de 
mlectores y divisores sobre un 
area acarcavada en arcillas 
mioGenas. Las Bardenas Reales 
(Navana). Depresion del Ebro. 



FIG UR A 17.27 Cuivas de 
lebajamiento superficial 
obtenidas mediante la tbcnica de 
agujas de erosibn entre 
noviembre-1991 y noviembre- 
1993 en ta parcels experimental 
Lanaja-1 (provincia de Hue sea). 
Depresion del Ebro. Leyenda: 1. 
Regueros. 2. Cuivas de 
lebajamiento superficial (mm). 
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FlGURA 17-28 P&rfilador microtopografico compuesto por 
30 agujas, q je permiten obtener jn perfil sob re dos puntos 
fijos. Los porfilss $e realtzan oada ssis meses con el fin de 
est Lidia r las variaciones microtopograficas. 

dpitaciones, tiempo de registro de las estaciones experi- 
mentales, t^cnica utilizada, etc. 

Como la velocidad de erosion es muy rapida, podemos 
tener al me nos un conocimiento parcial del desarrollo y 


evolution de este model ado. Muchos aspectos de las mor- 
fologfas de mayor tamano se reproducen en miniatura en 
las carcavas (Fig. 17.36), lo que proporciona una infor¬ 
mation para comprender su desarrollo (Sclieidegger et al., 
1968). Los trabajos llevados a cabo en Perth Amboy por 
Schumm (1956a) sobre el sistema de drenaje, desarrolla- 
do en estas carcavas, reflejan que su evolucidn es similar 
a la de los grandes sistemas fluviales. Aunque una red den- 
dn'tica puede desarrollarse al azar, el espaqiado de los Ca¬ 
nales y su distribution estan fritimamente reladonados con 
la erodibilidad del material y la esconentla generada por 
unidad de superiicie. 

Los canales inciden rapidamente en los materiales y se 
generan laderas abruptas. Como las laderas retroceden se 
forman a su pie micropedimentos, que aumentan de ta- 
mano con la retirada de las laderas. Estos pequehos pedi- 
mentos tambi^n acaban erosionandose y evolucionan a 
laderas (Schumm, 1962). 

Las investigadones Uevadas a cabo en regiones oon dis- 
tinto grado de aridez senalan velocidades de erosion de 
0,45 mm/aho en el Norte del Negev (Israel) oon 90 mm de 
precipitadon media (Yair# al., 1980). En las badlands de 
Alberta (Canada) se indican tasas de 4 mm/aho para pre- 
cipitaciones de 330 mm (Campbell, 1982). Todo ello nos 
conduce a pensar que en una zona de carcavas determina- 
da, la erosion ha debido ser variable, cuando se analiza para 
largos intervalos de tiempo, ya que estas regiones aridas y 
semiaridas ban estado sometidas a numerosos cambios di- 
maticos. En el los, las precipitaciones se modifican subs- 
tancialmente en periodos mas seoos (interpluviales) o mas 
hiimedos (pluviales) y, porconsiguiente, las velocidades de 
erosidn seran mas bajas o mas altas, respedivamente. 

Un factor de fundamental importanda es la interacdon 
entre la vegetacion y los procesos geomorfologicos, que 
afecta a la escorrentfa y a la estabilizacion de laderas ero- 
sionadas (Alexander et al., 1994; Gallart et al., 2002). No 
obstante, el principal factor que influye en el desarrollo del 
acarcavamiento es la interaccion del nivel de base con los 
procesos superfidales (Harvey, 2004a). 



Los piedemontes 
aridas: glacis 


de las regiones 


Los piedemontes constituyen la transicion entre las zonas 
devadas, donde la erosion es el proceso predominante, y 
las areas de bajo relieve en las que imperan el transporte 
y la sedimentadon. La aridez condidona la meteorizadon 
en las laderas y, bajo estas circunstanc ias, la produce id n 
de partfculas es generalmente pequeha. No obstante, en los 
desiertos de montanas y depresiones (Mabbutt, 1977), en 


las areas elevadas las condiciones dimaticas suelen variar 
considerablemente y el aporte de agua de precipitacidn o 
de fusidn nival es importante. De esta forma, el pie- 
demonte recibira, por lo general, flujos hfdricos con una 
carga solida muy superior a la de las areas tfpicamente de- 
sdrticas, como consecuenda de una alimentacion alogena. 
Este material movilizado en las zonas elevadas se trans- 
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porta por flujo confmado, en el que se jerarquiza la red, y 
vierte sus aguas al piedcmonte radial mente perdiendo su 
confinamiento. A la par disminuye bruscamentc su veloei- 
dad y capatidad de transporte, lo que oonlleva una rapida 
sedimentation. Por otra parte, en las laderas que dominan 
el piedemonte de las zonas aridas se originan rampas ero- 
sivo-acumulativas, que eonstituyen otra de las caracterfs- 
ticas de esta zona de enlace. Por tanto, las morfologias que 
se generan en los piedemontes pueden ser de caracter ero- 
sivo, como los glacis (pedimentos) o deposicional, como 
los abanioos aluviales. Los glacis y los abanioos aluviales 
pueden estar i'ntimamcntc relacionados, por lo que surge a 
veces un problema para diferentiarlos {Fig. 17.29). Bull 
(1977) sugiere que los abanioos se distinguen de los gla¬ 
ds cuando la potenda de los depositos es superior a 1/100 
de la longitud de la forma. Ademas, un abanico puede apla- 
narse como oonsecuencia de un descenso del nivel de base, 
dando origen a un glads y, a su vez, dste puede quedar fo- 
silizado por aportes posteriores foimando un abanioo. Ade¬ 
mas, los glads se desanollan mejor en areas de relieve poco 
contrastado, a diferencia de los abanicos aluviales que son 
mas abundantes en relieves endrgicos. 

17.2.1 Glacis y pedimentos: 

definition, terminologia 
y distribution 

Segiin Lopez-Bermiidez (1973), que realiza una buena 
puesta a punto y revision sabre los glacis, el primero que 
utilizo el tdrmino de glacis (que signifies piano indinado 
al pie de una fortification) fue Dresch (1938), para desig- 
nar unas formas con perfil longitudinal ligeramente cdn- 
cavo y con pendiente inferior a 6°. Tricart (1969) considera 
que los glacis forman vast as llanuras en el piedemonte con 
una inclination muy suave, que enlazan con el lecho de los 
Quads y estan recubiertos por una pelfcula de detritos, por 


lo general poco potente (Fig. 17.30). Surgen importantes 
problemas cuando este tdrmino se utiliza en diferentes idio- 
mas, lo que da lugar a una extensa tenninologta y a oon- 
fusionismos conceptual es (Tator, 1952, 1953; Dumas, 
1967; Whitaker, 1973,1979; Tricart, 1969; Pdcsi y Szilard, 
1970; Cooke y Warren, 1973; Zuidam, 1976b; Demange- 
ot, 1981; Cooke et al., 1993). La literature anglesajona uti¬ 
liza la palabra pedimento (pediment), que file aplicada por 
primera vez por Gilbert (1877) y es definida por Mabbutt 
{1977) como un piano en el piedemonte que bisela el subs- 
Irato rocoso y esta separedo de la ladera por un cambio 
abrupto de pendiente (Fig. 17.31). El pedimento puede es¬ 
tar cubierto por detritos, pero su superficie seria la base ero- 
siva y se denomina pedimento cubierto. En la literature 
alemana el equivalente a esta superficie de piedemonte es 
fmsflache (Mensching, 1958). 

Los investigadores franceses utilizan el tdrmino glacis, 
pero para mayor claridad y en razon de su caracter pura- 
mente descriptivo lo complementan con otras palabras 
(Tricart, 1969). Surgen de esta forma numerosas acepcio- 
nes por los distintos autores. Lopez-Bermtidez (1973) 
recoge 28 tdrminos y en Whitaker (1973) la lista se incre- 
menta oonsiderablemente. Asf, por ejemplo, a un glacis que 
bisela el substrato roooso y esta desprovisto de deposito (lo 
equivalente al pedimento de los anglosajones), se le oono- 
ce como glacis desnudo (Birot y Dresch, 1966), glacis de 
ablacion (Dresch, 1970), glacis de erosion (Dresch, 1938) 
y glacis de denudacion (Tricart, 1969; Tricart et a/., 1972). 
Tbmbidn se utilizan distintos tdrminos en funcion del gra- 
do de acumulacidn de material detrftioo. De este modo. Tri- 
cart (1969) distingue entre glacis de denudacion (glacis de 
denudation) desprovisto precticamente de deposito, glacis 
de derrame (glacis d'ipandage) con acumulacion de 1 a 3 
m y, finalmente, glacis de colmatacidn (glacis d'ennoyage) 
cuando la cobertera detritica supera los 5-10 m de poten- 
cia. A esta proliferation terminologica se une una confu¬ 
sion conceptual. Para algunos autores franceses los glacis 


FlGORA 17.29 Depositos 
detnticos de piedemonte en los 
qje no se puede eplioar la 
dfeienciaddn, sehalada por Bull 
(1977), entre abanicos aluviales y 
pedimentos. Elio se debe a la 
escasa o nula incision de la red 
fuviat en los depositos, que 
impide la observadOn del 
aibstrato. Puede trataise de un 
pedimento cubierto o de abanicos 
duviales coalescentes. Al fondo 
la Siena del Ceno del Coronel 
(provincia de San Juan, 
Argentina). Precordillera de lOS 
Andes. 
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FICL'RA 17.30 Gads qua 
enlaza con los depositor de 
terraza del Quad Ziz. Alto Atlas 
Central (Manuecos). Foto 
F. Gutierrez. 


FIGL'HA 17.31 Tferminologfa y 
caracteristicas de los pedimentos 
desarrollados en yn piedemonte 
desertico. 1: ladera. 2: union con 
el piedemonte. 3: Angulo de 
piedemonte. 4: pedimento. 

S: pedimento cubierto. 

6: lecubrimiento. 7: llanura 
aluvial. 3: relleno aJuvial. 

9: fondo subaluvial (Mabbutt. 
1977). 


de erosion solo se desarrollan en rocas blandas, oomo ca- 
Uzas y mar gas (Dresch, 1957), y si el aplanamiento se pro¬ 
duce en rocas duras {por ejemplo, granitos) se debe utilizar 
el tdrmino pedimento (Birot y Dresch, 1966). El discernir 
si una roca es blanda o dura, a simple vista, resulta real- 
mente diffcil y conduce a la subjetividad. Todo ello expli¬ 
ca los numerosos estudios y oontroversias que han 
originado. Birot (i960) los considera como el principal 
problema de las regiones aridas. Por esta razon, estimamos 
que, para evitar todo tipo de confusion o error, se deben uti¬ 
lizar los t&minos de glacis de erosion para biselamientos 
en rocas desprovistas de depositos y glacis de acumula- 
cmn o cubierto para superficies que quedan fosilizadas por 
una delgada cobertera de detritos. 

Los pedimentos se encuentran en una amplia variedad 
de situaciones climaticas, litologicas y tectonicas (Doh- 
renwend, 1994) y dada su distribution desde latitudes sub- 
polares a zonas con climas que varian de aridos a 
tropicales humedos (Whitaker, 1973, 1979) se pueden con- 
siderar como morfologias azonales, aunque son mucho 
mas abundantes en medics aridos y semiaridos (Fig. 


17.32). Ahora bien, en el diccionario de Whitaker (1973) 
se incluyen los criopedimentos que estan en relacidn con 
los procesos de nivacion analizados en las zonas perigla- 
dares. Creemos que la mayor parte de las terminologfas 
resenadas eneste trabajo se engloban dentro de los dimas 
aridos si, o bien puede tratarse de paleofoonas o exhu- 
madones de estos ambientes, ubicadas en la actualidad en 
dimas tropicales hdmedos. Entendemos que pedimento es 
sinonimo de glacis de erosion, tal como sehala Dresch 
(1957), y que estas morfologias se generan fundamental- 
mente en las zonas aridas y semiaridas, donde la vegeta- 
cion es escasa e impone pocas trabas a la escorrentfa. 

17.2.1.1 Morfohgfa de los glacis 

Los glacis se desarrollan al pie de relieves poco impor- 
tantes o de alineaciones montahosas. El frente montano- 
so, li'mite entre la zona elevada y el piedemonte, puede ser 
rectilfneo o sinuoso. Las indentaciones corresponden a la 
salida de los valles al piedemonte, que se denominan que- 
bradas en Suramerica, y suelen corresponder a valles con 
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FIG UR A 17.32 Mapa de la 
dstribucidn de pedimentos 
senalados en las publicaciones 
dentfficas (Whitaker, 1973). 



paredcs abruptas. En una alineacion rnontanosa sin acti- 
vidad tectonica la sinuosidad del frente tiende a incre- 
mentarse con el tiempo (Bull y McFadden, 1977). Por otra 
parte, el enlace con el piedemonte puede ser brusco, lo que 
suele obedecer basicamente a la preseneia de fallas acti- 
vas oa flujos hfdricos que discurren a lo largo de la base 
de la ladera. Este tipo de iinidn que forma un angulo en- 
tre las dos superficies se llama knick. Por el contrario, en 
otras areas el enlace se desarrolla en una zona difusa, con 
un contraste importante de alturas, que forma una conca- 
vidad de enlace entre las laderas y el glacis. A veces, es 
diffcil distinguir ddnde empieza el glacis o ddnde acaba 
la ladera. 

Existen pocas invesligaciones sobre el analisis cuanti- 
lativo de los pedimentos {Corbel, 1963; Mammerickx, 
1964; Cooke, 1970b), en los que es fundamental estable- 
oer con precision las variables estudiadas. Los pedimen¬ 
tos varfan considerablemente en su superficie, oscilando 


T 1 

entre 2,5 y 650 km‘ en el Desierto de Sonora (Arizona). 
Por otro lado, tambidn fluctiia substancialmente el por- 
centaje de la superficie total oeupada por los pedimentos; 
en el Desierto de Mojave (California) el area medida es 
de 6,7% y en el de Sonora se eleva al 30%. Los glacis se 
desarrollan desde la parte inferior de la ladera hasta un 
ouad o una llanura de sedimentacidn. Los perfiles longi- 
tudinales oscilan entre cdncavos y rectos y disminuyen su 
pendiente hacia las zonas bajas. Cuando los glacis rode- 
an relieves aislados, o inselbergs, los perfiles son de ca- 
racter radial (Figs. 17.33 y 17.34). Estos son de dos tipos: 
inselberg de posicidn (fernlinge, para los autores alema- 
nes), que debe su conservacidn a estarsituados en la zona 
de divisoria de aguas e ins el berg de resistencia {hartlin- 
ge) constituido por rocas mas diffcilmente erosionables. 

Las pendientes de los glacis oscilan entre 0,5° y 11° 
(Tator, 1952), y varfan logicamente a lo largo de los seg- 
mentos cdncavos (Fig. 17.35). Cuando estan asociados a 


F1GURA 17.33 InSelberg, en 
arenisca cambrica* con 
pedimentos radiales de escasa 
pendiente a su pie. Region entre 
Jodhpur y Jaisalmer. Zona 
®mi^rida del Desierto del Thar 
(India). 
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FlGURA 17.34 Dfe rentes 
partes de un glacis. A: zona 
disectada (arriba) e inselberg 
(abajo). B: glacis de eiosidn o 
pedimento con pequerios relieves 
residuales (arriba). C: glacis de 
acumulacidn o pedimento 
cubierto (Johnson, 1932a). 



FICURA 17.35 Colina en la 
que se reconocen segmentos 
oonvexos y concaves en la ladera 
yen el frente se desaaolla un 
glacis eiosivo, a partirde una 
concavidad de enlace. Machakos 
(Kenia). 


fellas, la pendiente es mis incline da que en areas no afec- 
tadas por estos contactos mecanicos. Tambidn existe una 
relacidn con el tamano de los clastos, de tal forma que en 
las zonas con inclinaciones mayores se localizan los frag- 
mentos de dimensiones mas grandes. Para algunos auto- 
res la litologfa no es un factor que afecte a la pendiente 
(Mammerickx, 1964), mientras que otros deftenden su in- 
cidencia (Cooke et a/., 1993). Tambidn el clima parece ju- 
gar un cierto papel, ya que en las regiones de mayor aridez 
la pendiente es menor (Mabbutt, 1977). 

La red de drenaje suele estar incidida en las areas pro- 
ximales y vierte radialmente sus aguas hacia las partes 
medias y distales, donde, por lo general, se desvanece pau- 
latinamente. La morfologfa de los canales mas tt'pica es la 
trenzada, que sufre cambios importantes durante las ave- 
nidas. Los canales son muy poqo profundos. Si el nivel de 
base desciende, la red incide en las areas distales forman- 
do canales subparalelos (Cooke y Warren, 1973). En la ma- 
yoria de los casos, los glacis de erosion son superficies en 
las que aflora el substrato, que presents recubrimientos, por 


lo general aluviales, discontinues y de muy poco espesor. 
Otras veces presentan pequenas elevaciones (denominadas 
por los autores franceses ducats) que quedan como relie¬ 
ves residuales (Fig. 17.34). 

17.2.1 ,2 Inffuencia de la geologta 
y el clima en el desarrollo 
de los glacis 

Ya se ha indicado y discutido la difereneiacidn que reali- 
zan algunos autores franceses entre glacis desarrollados en 
iocas blandas y pedimentos labrados en rocas duras. Esta 
distincion nos indica por si misma la gran influencia que 
ejercen la litologia y la estructura en la ubicacidn y evo- 
lucidn de los glacis. Estas morfologfes, cuando se desa- 
rrollan en granitos, presentan por lo general un knick en 
el contacto ladera-glacis, que muchos investigadores aus- 
tralianos (Mabbutt, 1966; Twidale, 1967) atribuyen a que 
en este contacto se produce una mayor meteorizacidn. 
Como en los medios aridos la meteorizacion es reducida. 


Capftuh 17* Geomorfologfa de las zonas aridas II 633 











se acude a etapas de mayor precipitation acaecidas en 
tempos cuatcrnarios c incluso terciarios. Enel surde Ari¬ 
zona, con litologias de esquistos y basaltos, el angulo en- 
tre la ladera y el glacis se incrementa considerablemente 
{Kirkby y Kirkby, 1974). For el contrario, en rocas muy 
variadas y de menor resistenda a la erosion, el transito en- 
tre la ladera y el glacis es gradual y se realiza por una con- 
cavidad (Dohrenwend, 1994; Oberlander, 1997), tal como 
se observa en los glacis desarrollados en la Depresion del 
Ebro y en las areas maiginales de la cuenca mediterranea. 

La historia tectonica xedente de una region o, lo que 
es lo mismo, su actividad neofeciontca. ticnc una influen- 
da fundamental en el desarrollo de los glacis. Las areas 
de estabilidad tectonica son los lugares adecuados para el 
origen y crcci miento de los glads y se caracterizan por una 
elevada sinuosidad del frente montanoso. Por el contrario, 
cuando es importante la actividad tectonica reciente y ac¬ 
tual, los glacis son escasos, predominando los abanicos 
aluviales y los frentes de las montanas son bastante recti- 
Ifneos (Bull, 1977b; Bull y McFadden, 1977). Todo ello 
sugiere que la estabilidad cortical es un factor muy im¬ 
portante en el desarrollo de los glacis. 

En las zonas morfodimaticas aridas la influencia del 
dima es muy contrastada. En las areas hiperaridas (Ata¬ 
cama, Centro del Sahara, etc.) la carencia de preeipita- 
dones produce una paralisis de la erosion hfdrica 
(Oberlander, 1997), y si existen glacis derivan de perfo- 
dos pluviales. Sin embargo, en medios aridos y semiari- 
dos los glacis se desarrollan al existfr una mayor 
esconentfa. Las variaciones dimaticas afectan al porcen- 
laje de cobertera vegetal y, por consiguiente, a la activi¬ 
dad de los procesos erosivos y deposicionales. Estos 
cambios y sus consecuendas se analizaran con posterio- 
ridad al desarrollar la evolution de los glads. 

17 . 2 , 1 3 Procesos dominantes en ios glacis 

Quizas los procesos relacionados con la arroyada superfi- 
dal son los de mayor importanda en las zonas destiticas. 
Esto parece un contrasentido (Tricart, 1969), ya que las re- 
giones aridas presentan por definition un deficit ltfdrieo; 
no obstante, las piecipitaciones dominantes son de carac- 
ter tormentoso y la arroyada que se genera encuentra po- 
cas trabas para discurrir en areas con vegetaciOn dispersa 
o ausente. La esconentfa se moviliza en flujos confinados, 
a travOs de regueros y barrancos, y en flujos no confina¬ 
dos, como la arroyada en manto {sheetflow). 

En regiones de estabilidad tectOnica, la superfide del 
glads se puede dividir en zona superior de erosion, zona 
intermedia de transporte y zona inferior de sedimentation 
(Johnson, 1932b), siendo graduales los Ifmites entre ellas. 
Cuando el suministro de detritos aumenta, las zonas se des- 
plazan hacia las partes superiores y, por el contrario, si la 
alimentadon disminuye, se produce una emigradon de las 
distfntas zonas hada las areas distales (Cooke y Mason, 
1973). Las zonas de erosion y de transporte se caracteri- 
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zan por la actividad de canales trenzados poco profundos, 
que derivan lateralmente, y por arroyadas en manto. 

En cualquiera de las zonas podemos encontrar super¬ 
ficies de glacis situadas a mayor altura que el glacis fun- 
cional, que corresponden a formas reliquia carentes 
practicamente de actividad. En ellas, intervienen la rnete- 
orizaciOn superfidal y subsuperficial, la actividad eolica 
y se producen suelos pedocals y pavimentos desdrtieos con 
barnices. 

Para algunos autores, sobre todo investigadores austra- 
lianos, la meteorizariOn subsuperficial juega un papel im¬ 
portante en el desarrollo de los glacis (Ruxton, 1958; 
Mabbutt, 1966,1977; Twidale, 1967,I983),fundamental- 
mente los formados en rocas cnstalinas. El regolito es fa- 
dlmente denudado por la acdon de la arroyada, que hace 
aflorar la superfide basal de meteorizadon, generando una 
superfide grabada {etchswface). Esta alteraddn se produ¬ 
ce mas fadlmente en areas de sabana con climas contras- 
tados y tambidn, en menor grado, en medios semiaridos. 
Los lugares de maxima actividad de la alteradon se loca- 
lizan al pie de la ladera, en el contacto regolito-substrato 
roooso y alo latgo de tfneas de debilidad estructural. 

En rocas blandas la arroyada encuentra un material me- 
nos resistente a la erosion. En el caso de rocas carbonata- 
das se favorece el aplanamiento por la conosion karstica 
que experimental la cual se une a la aocion mecanica de 
los flujos hfdricos superficiales (Nicod, 1992). En la Cor¬ 
dillera Ibdrica se localizan excclcntcs ejemplos, donde el 
desarrollo de los glacis y extensos aplanamientos alcan- 
zan su mejor expresion y maximo desarrollo en estos te- 
nenos calcareos. 

El estudio de las modificaciones de micronelieves, lle- 
vados a cabo en pequenas parcelas experimentales por 
Schumm (1%2), proporciona datos muy valiosos sobxe las 
variaciones de los micropedimentos a lo largo de ocho 
anos de experimentacidn. Se instrumentaron con agujas de 
erosidn en laderas tendidas oonstituidas porlimolitas en el 
Badland National Monument, South Dakota. Los micro¬ 
pedimentos sufrieron un rebajamiento que se incrementa 
con la pendiente y la zona de enlace con la ladera experi- 
mento un retroceso paralelo a sf misma. Por otra parte, en 
la zona inferior se produce una acrecidn en algunos de es¬ 
tos microperfdes (Fig. 17.36). En esta publicacidn, el au- 
tor seiiala que «es poco probable que la formation de estos 
pedimentos en miniatura sea analoga, en general, a la for¬ 
mation de los pedimentos**, aunque con posterioridad 
(Chorley et al., 1984) indican que este proceso puede te- 
ner lugar en muchos sitios a mayor escala, con lo que el es¬ 
tudio de las zonas acarcavadas {badland) proporciona una 
forma de entender el desarrollo de un tipo de pedimentos. 

17 . 2 . 1.4 Hipdtesis sobre el origen 
de los glacis 

El desarrollo de los glacis va unido a la disminucion del 
volumen de las zonas elevadas. Si estas tiltimas experi- 
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FIG UR A 17.36 Perfiles de micropedimentos en Badland National Monument (Dakota). Los numeios situados por debajo de los 
perfiles son las pendisntes en tanta por ciento, mientras que los que estan porencima, en los puntos de situacibn de las agujas de 
eroslbn, conesponden a valores de lebajamiento por eiosibn en milfmetios. Los perfiles de Ifnea continua fueron realizados en 
mayo de 1961 y los de raya discontinua en jutto de 1953 (Schumm, 1962). 


mcntan una gran disminucion de su extension, mayor sera 
la superficie ocupada por el glacis. Las hipotesis pro- 
puestas se fundamentan en la explication de los mecanis- 
mos que producen la degradation de los relieves y el 
desarrollo de los glacis en los piedemontes. Se basan fun- 
damentalmente en el tipo de arroyada funcional en el pie- 
demonte y en la preparation del subslrato por procesos 
previos a la erosion hidrica. Debemos de entender estas hi- 
pdtesis no como exclusivas, sino como complementarias. 

La hipotesis mas clasica es la de La inundacion en 
manto (sheetflood) de McGee {1897), en la que las aguas 
canalizadas procedentes de las zonas montanosas, al lie- 
gar al piedemonte, se transforman en una lamina de agua 
y sedimentos de 0,5 m de espesor que se derrama en un 
flujo turbulento no confinado. Estos flujos corresponden 
a avenidas en las que se transportan paitfculas de muy di- 
verso tamano, que erosionan el substrato. Esta inundation 
en manto ha sido reconocida por Blair (1987) en abanicos 
aluviales mediante fotograffas adreas enlas Montanas Ro- 
cosas. Tricart (1969) senala que es necesario un relieve 
bastante voluminoso para que concentren las aguas en un 
canal, que posteriormente derrame su carga sedimentaria 
en el piedemonte. Esto indica que con pequenos relieves 
la hipotesis no parece aplicable. Por otra parte, como los 
canaies de desagiie estan separados una cierta distancia, 
los espacios entre los mismos, en la proximidad del fren- 
te montanoso, no se ven afectados por esta arroyada en 
manto. Ademas, este mismo autor tambten sugiere que se 
necesita una topografta plana o indinada, anterior al de¬ 
sarrollo de la inundacion en manto. Lawson (1915) intro¬ 


duce procesos de meteorizacion y movimientos de masas 
para explicarel retroceso de las laderas en las que su in- 
dinacion permanece constante a lo largo de su evolution. 
Reconoce que la inundacion en manto es el proceso final 
del origen de los glacis. 

La hipotesis de los aplanamientos l ate rales fue pro- 
puesta en primer lugar por Gilbert {1875, 1877), aceptada 
por Bryan {1922) y realzada por Johnson (1932a, b). En el 
piedemonte, el canal confinado se transforma en un con- 
junto de pequenos canaies de disposition trenzada {arro¬ 
yada difusa). Su anchura y profundidad es de algunos 
decfmetros. Estos canalillos pueden encontrar obstaculos 
en su trayectoria, como arbustos y bloques, que tienen que 
contornear. Su morfologfa trenzada, al igual que la de- 
sarrollada en los grandes rfos, implica un aplanamiento la¬ 
teral que se produce por la divagation continua de estos 
pequenos canaies. La action erosiva, motivada por la mi- 
gracidn lateral de los canaies, elimina paulatinamente los 
pequenos relieves existentes y, finalmente, elabora el pe- 
dimento. De esta forma se pueden explicar los pedimentos 
radiales desarrollados al pie de los inselbergs, que son de 
diffcil entendimiento con la inundacion en manto (Tricart, 
1969). Algunos autores consideran que el aplanamiento la¬ 
teral es mas efectivo cuando afccta a rocas menos resis- 
tentes a la erosidn (Sharp, 1940; Denny, 1967), mientras 
que en las rocas granfticas la denudation es mucho menor 
(Howard, 1942). Aunque la actividad de la arroyada difu¬ 
sa se verifica en estudios de campo, esta hipotesis no se 
debe considerar como una explication general (Mabbutt, 
1977). 
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Twiddle (1962) y Corbel (1963) consideran que los pro¬ 
cesos de meteori zacion quftnica inciden en el desarrollo de 
los glads. En desiertos de escudo, la denudation de los 
perfiles de meteorizaridn, elaborados en un pasado geolo- 
gico, puede dar lugar a superficies grabadas, que poste- 
riormente se convierten en glads de erosion por procesos 
de aplanamiento (Mabbutt, 1977). Por otra parte, esta me¬ 
teori zacion es especialmente intensa en el contacto con el 
piedemonte (Twidale, 1962,1967,1976a), donde se redben 
las aguas que discurren por la ladera. Este autor reladona 
los pedimentos y el origen de las laderas extraplomadas 
{flared slopes) con esta meteori zacion. En las eta pas hu- 
medas el frente de meteorizacion progresa, mientras en las 
estaciones secas predomina la denudadon (Fig. 17.37). 



FIGURA 17.37 Eta pas an el desarrollo de laderas 
extraplomadas por meteorizacion al pie de la ladera y erosion 
dfeiencial posterior (a) infiltracidn sjbsjperficial de la 
escorrentia a I pie de la ladeia y descenso del frente de 
metsorizaddnp (b) descenso del rtvel de base y denudadon de 
bs pioductos meteorizados, que dan lugar al aforamiento del 
frente de meteorizacidn como una ladera extiaplomada; (c) 
repetiddn del proceso y desarrollo de una nueva ladera 
9ctiaplomada (Twidale, 1976a), 


17 . 2 . 1.5 Evolucion de los glacis. 
Pedillanuras 

La escorrentia que discurre por la superfitie de un glacis 
vierte finalmente sus aguas a depresiones endorreicas, a 
mares y oc^anos o, lo que es mas frecuente, a un rfo de- 
s^rtico. Si el nivel de base se modifica, se desencadenan 
procesos geomorfologicos que remodebn el glacis primi¬ 
tive. En el primercaso, las cubetas endorreicas sufren una 
continua agradacidn, como eonsecuencia del desmantela- 
miento de sus marcos elevados, Uevando consigo una dis- 
minucidn de la pendiente del glacis. Cuando se produce 
un descenso del nivel del mar, tal como ocurre en 6pocas 
glaciares, tiene lugar una erosidn remontante que com- 
partimenta y a/sla el glacis anterior, tal como se eviden- 
cia en numerosos ejemplos de la orla mediterranea. Por el 
conlrario, un ascenso del nivel del mar (leva consigo una 
disminucion del area ocupada por los glacis, pudiendo 
quedar incluso totalmente ocultos por las aguas marinas. 

La evolucidn mas generalizada de los glacis es la re- 
lacionada con los ouads. Los materiales transportados por 
la escorrentia superficial modelan un glacis erosivo en las 
zonas proximales y de acumulacion en bs areas medias y 
distales. En la union con los aluviones depositados en la 
llanura aluvial por los rios des^rticos, se produce una in- 
terdigitacion entre los dastos ligados a los glacis, gene- 
ralmente angulosos y de igual composicion debido a su 
aporte lateral, y los del rlo des^rtico, polimfcticos y re- 
dondeados, por habersufrido un largo transporte longitu¬ 
dinal (Gutierrez y Pena, 1976). Cuando se produce un 
descenso del nivel de base, por causas climaticas o teetd- 
nicas, los sistemas aluviales de aporte bteral se encajan 
paubtinamente en el glacis anterior, con el fin de equili¬ 
brate con el nuevo nivel de base. El resultado se traduce 
en b erosion y comparti mcntacidn del glacis anterior y en 
b generacidn en el margen del ouod de una terraza (Fig. 
17.38). El desarrollo de otros ciclos de este tipo dan ori¬ 
gen a un conjunto de glacis encajados (Fig. 17.39). Es- 
tos corresponden a los glacis emkoitts (Joly, 1950; Dresch, 
1957) de los autores franceses y a los gepped pediments 
o staged pediments (Mabbutt, 1977) de los investigadores 
anglosajones. Este sistema de glacis encajados Serbia su- 
cesivas fases de incision de los omds. junto con etapas con 
predominio de b glaciplanacion o pedimentacidn. Este 
modelo caracteriza basicamente la evolucion de los gla¬ 
cis en rocas blandas, que evolucionan rapidamente en cli- 
mas semiaridos (por ejemplo, Depresidn del Ebro y fosas 
y depresiones interiors de la Cordillera Ibdrica). Por el 
contrario, en climas aridos s.s., donde las precipitaciones 
son muy escasas, las alternancias de aplanamientos y en- 
cajamientos tienen lugar con grandes intervalos de tiem- 
po (Figs. 17.40 y 17.41), ya que se necesitan oscilaciones 
climaticas de gran magnitud para alterar los procesos ge- 
omorfoldgicos dominantes. Finalmente, en areas hipera- 
ridas la actividad fluvial esta paralizada cast por complete. 
En rocas duras, como las granfticas, el encajamiento de los 
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FIGURA 17.3S Mapa geomorfoldgico de un sector del cuiso medio del rio Alfambia (Norte de la Fosa de Teruel, Coidillera 
Iberica}. El glacis superior (G 3 ) enlaza coo la terraza superior (7 3 ) y el glacis medio (GJcon la teiraza media (7Jl En la zona de 
enlace se produce una interdigitacion de los depositos del glacis y de la tenaza (Gutierrez y Pena, 1976). 



FIGURA 17.39 Diferentes 
niveles de glacis en ios que se 
obseiva la concavidad de enlace 
con las laderas de las Sierras 
Exferioies piienaicaa Hoya de 
Ayerbe (piovincia de Huesca). 
Depresibn del Ebro. 
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F1GURA 17,41 Gonjurtto de 
<(acis encajados con una 
oobertera aluvial, qua ha 
^oludoriado a un pavimento con 
bamiz desertico, Desiarto dal 
Negev (Israel). 



afluentes laterales se dificulta porla resisteneia de la roca 
y, por otro lado, parece necesaria una alteration previa 
para el desarrollo de la pedimentacion. 

En zonas de estabilidad tectonica, cuando las condicio- 
nes clitnaticas aridas perduran durante largos periodos de 
tiempo, los pediinentos siguen extendidndose, oomo oon- 
secuenda del oontinuo retroceso paralelo de las laderas. 
Posteriormente, pueden originarse inselbeigs, que final- 
mente tambien Uegan a crosionarse. El relieve final corres- 
ponde a extensos aplanamientos elaborados en ditnas 
aridos a los que King (1953) denomind pedilJanuras,a di- 
ferenda de las penillanuras de Davis (1899), originadas en 
dimas humcdos. La pedillanura es el resultado final de un 
ddo de pediplanizacion, que se readiva pormovimientos 
endogenos (Fig. 17.42). Para 61 la forma fundamental den¬ 
im de los paisajes en todo el mundo es el pedimento. La pe- 
diplanizacion da origen en los oontinentes a varias 
pedillanuras, que aparecen encajadas unas en otras, gene- 
rando un escalonamiento (piedtmnttreppen) de pedillanu- 
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FIG UR A 17.42 El cido de la pedlplanacldn. (a) Juventjd. 
(b) Madurez. (c) Senilidad (Interpretation de Small, 1970). 























FICL'RA 17.43 Superficie de 
erosion qua bisela rnateriales 
carbonatados plegados del 
Grataeioo. Esta superfid e 
oorrespondea una pedillanura, 
elaborada fundamental manta 
durante el Miocene medio y 
superior. Debido a su 
extraordinario desarrollo se 
denomina Superficie da Erosidn 
Fundamental de la Cordillera 
lb£rica. La fotograffa corresponde 
a la iegi6n de Aliaga (provincia 
da Teruel). Cordillera Iberica 
nororiental. 


ras (King, 1962,1976). Estas pedillanuras pueden estarfo- 
silizadas o exhumadas, como las superficies pretriasica e in- 
tramiocena de la Cordillera Iberica, o aflorantes, como las 
superficies de erosion elaboradas con posterioridad en esta 


Cordillera (Gutierrez y Gracia, 1997) (Fig. 17.43). Mediante 
la correlation de los registros de erosidn y sedimentation. 
King (1976) differentia seis aplanamientos de earacter glo¬ 
bal, que se desanollan desde el Jurasico al Cuaternario. 



Lagos deserticos: playas y sebkhas 


Fortes importantes de las areas desferticas se caracterizan 
por su endorreismo y, por consiguiente, el agua puede es- 
tancarse dando lugar a lagos, que tienen tamanos y orfge- 
nes muy variables. Los lagos pueden sobrevivir si la 
alimentacidn, derivada de las aguas superficiales y subte- 
iraneas, supera a la evaporation. Cuando la carga de so- 
lutos aumenta el lago Uega a convertirse en salado. Estos 
lagos de las zonas aridas pueden permanecer sin agua lar¬ 
gos periodos de tiempo aunque, a veces, prcsentan un re¬ 
gimen casi estarional secandose durante las fepocas 
estivales. tJnicamente el Mar Aral, Mar Caspio y Mar 
Muerto (Fig. 17.44) presentan una columna de agua pe¬ 
ns nne que procede de la alimentation de zonas elevadas o 
de areas muy distantes. La elevada salinidad del Mar 
Muerto (300.000 ppm de solidos disueltos), alimentado 
fundamentalmente por el rfo Jordan, que constituye un ca¬ 
nal de desbordamiento del Mar de Galilea, situado mas al 
norte, impide el desarrollo de organismos por la sobresa- 
turacion salina. For otra parte, los lagos salados, que tie¬ 
nen una salinidad minima de 5.000 mg/I, son relativamente 


frecuentes en las zonas aridas y semiaridas (Shaw y Tho¬ 
mas, 1997). Esta tifra constituye el Kmite entre las aguas 
dulces y saladas (Eugster y Hardie, 1978), basada princi- 
palmente en la tolerancia biologica. 

Existe una nomenclatura muy numerosa sobre las de- 
presiones cerradas desferticas (Tricart, 1969; Cooke y Wa¬ 
rren, 1973; Cooke et al 1993; Currey, 1994; Shaw y 
Thomas, 1997). La mayorfa de los vocables se utilizan lo- 
calmente y otros tienen una aceptacidn mas generalizada. 
Por estas circunstancias se ha produtido en la literatura 
un ligero confusionismo. El tfermino playa cs cspanol y 
fue introducido en la exploration del Oeste de los Esta- 
dos Unidos. En el centro de la Depresion de Ebro, en la 
plataforma de Bujalaroz, se localizan numerosas depre- 
siones cerradas; la de mayor tamano es la de La Playa, la 
cual constituye un lago salado (Fig. 17.45) (Gutiferrez et 
al., 2005b). Rosen (1994) define la playa como una de¬ 
presion cerrada con una superficie salina. Shaw y Thomas 
(1997) consideran como sinonimos los tferminos de playa 
y pan, que definen como cuencas de zonas aridas de 
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FIGLJRA 17-44 El Mar Muerto 
m s Li sector centroseptentrional, 
visto desde su escarpe 
occidental. Israel. 



FlGLRA 17.45 Depresidn 
oerrada saliria p en la que se 
cbservan. en primer piano, 
instalaciones de antiguas 
explotaciones de sal. Laguna La 
Playa. Sector Central de la 
Depie&idn del Ebro. Bujaraloz 
(provincia de Zaragoza). 



tamano y origen muy variable, que estan afectadas par in- 
undaciones de aguas superficiales effraeras de diferente 
extension y periodicidad. Otros autores utilizan pan sola- 
mexite para depresiones cerradas de pequeiio tamano. Esta 
dencminacion es frccucntc en Surafrica, Australia y Es- 
tados Unidos. 

T&minos sinonimos son sehkha , palabra arabe utili- 
zada en el norte de Africa, mientras que sabkha se usa 
en los palses de la Peninsula de Arabia (Fig. 17.46). En 
Ftersia se emplea kavir para depresiones ricas en sales. 
Chat! es un vocablo arabe aplicado a una cubeta salina 
con alimentacion de agua subterranea y se emplea en el 
area sahariana (Chott El Jerid, Tdnez). Takir,Xinmno de 
Asia central, es una depresion predominantemente arci- 
Uosa, que en los Andes aigentinos se denomina harreal 
(Fig. 17.47). En los desiertos suramericanos se utilizan 
los tgrminos de salar (altiplano chileno de Atacama), sa¬ 


lina y holsdn para depresiones con fondos aicillosos y 
sa linos. 

Glennie (1970) diferencia entre sabkhas interiores y 
sabkhas lit or ales (Fig. 17.48) que son parecidas entre si, 
pero las segundas constituyen llanuras salinas en zonas ari- 
das, situadas en el litoral y afectadas por penetxaciones de 
aguas marinas que sedimentan depositos mareales (Wa¬ 
rren, 2006). Como se suelen localizar en areas de gran eva- 
poracion se precipitan sales de elevada solubilidad. En la 
actualidad existen excelentes ejemplos en el Golfo P6rsi- 
co y en el svir de Ttinez. 

La mayoria de las depresiones cerradas desfcticas son 
de pequeno tamano y fluctuan desde decenas de metros 
cuadrados de superficie hasta los casi 10.000 km 2 del Sa¬ 
lar de Uyuni (Bolivia) (Rettig et ah, 1980; Risacher y 
Fritz, 2000), que se sitria en el altiplano a 3.653 m (Fig. 
17.49). Durante el Pleistoceno supero posiblemente los 
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FICL'RA 17.46 Sabkha 
rodeada porcampos de dunas. Al 
Liwa, Desierto de Rub Al Khali. 
Unidn de Emiratos Arabes. 



FlCLRA 17.47 Baneal Blanco 
constitute por limos con elevado 
oontenido en carbonate h 
procedente de las formaciones 
calcareas cambro-oidovicicas 
que le rodean. Precordillera de 
los Andes. Piovinda de San Juari 
(Argentina). 



FICL'RA 17.48 Extensas 
acumulaciones de halita, 
correspond!entes a la parte 
central de la Sebkha litoral el 
Melah. Zarzis (Tiinez). 


Caprtuta 17 * Geomorfologia de las zonas aridas II 641 

























FIG UR A 17.49 Salar de Uyuni 
dasde los aflo ramie ntos 
wlcanicos que oonstituyen la Isla 
del Pescado (Bolivia). Foto C. 
Maldonado. 



43.000 km', denominandose entonccs La go Minchin 
(Blair, 1986). El conjunto de todas las areas lacustres 
ocupan menos del 1 % de la superficie de los desiertos 
(Shaw y Thomas, 1997), aunque en algunos lugares de 
Africa del Suralcanzan un 20% (Goudiey Wells, 1995). 
En el noroeste de Texas se reconocen de 30.000 a 37.000 
cuencas lacustres (Osterkamp y Wood, 1987). Excep- 
tuando algunos lagos de origen tectonioo, la mayorfa de 
las cubetas de las zonas aridas raramente exceden los 
15 m de profundidad en los momentos de maximo nivel 
(Mabbutt, 1977). Los lagos tectonicos son alargados, pa- 
mlelos a las estructuras regionales dominantes. Tambi6n 


la deflacidn, o arranque de partfculas por el viento, pue- 
de ser una causa del alargamiento de los lagos (lagos 
orientados). Por lo general, en los demos casos las de- 
presiones cerradas des^rticas suelen tener forma aproxi- 
madamente circular. Si la alimentacidn hfdrica y de 
sedimentos es pequefia los fondos son irregulares. Cuan- 
do la deposicidn clastica es imporlante se van eliminan- 
do las irregularidades del fondo. La dinamica de las aguas 
lacustres, tales como olas y corrientes de deriva dan lu- 
gar a la formadon de barras, flechas e islas barren como 
en la Laguna de Gallocanta (provincias de Zaragoza y Te- 
ruel) (Fig. 17.50) (Gracia, 1995). 


FI CURA 17 .SO Formas 
itorales deposicionales, durante 
epoca seca (septiembre 1996), 
en la Laguna de Gallocanta 
(provincias de Zaragoza y 
Teruel). Cordillera Iberica Central. 
R)to B. Leranoz. 
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Eoologicamente, el habitat lacustre esta limitado fun- 
damentalmente a masas de agua con profundidades mayo- 
res de 2 m; las aguas de menor profundidad se consideran 
oomo habitats palustres {Cowardin et al, 1979; en Cuney, 
1994). Estos ambientes lacustres pueden contener gran 
nutnero de plantas, desde algas azul-verdosas a juncos y 
tambidn diferentes tipos de organismos, que toleran las 
condiciones salinas (Eugster y Hardie, 1978). Por otra par¬ 
te, la elevada salinidad de algunos lagos puede ser objeto 
de explotacion mineral, oomo doruros, nitratos, carbona- 
tos de sodio, borax, litio, potasio, etc. Por su planitud se uti- 
lizan como aerodromos, para practicas deportivas y 
adividades militares. En la prehistoria los litorales de es¬ 
tos lagos, sobre todo en periodos pluviales, fueron lugares 
de numerosos asentamientos. 

17.3.1 Origen de ias depresiones 
cerradas en medios aridos 

Los origenes de los lagos deserticos son muy variados y 
obedecena diferentes causas. Hutchinson (1957) distin¬ 
gue dos causas fundamentales (estructurales y geomdrfi- 
cas) y, a su vez, diferencia 13 grandes grupos de procesos, 
en los que incluye 75 tipos diferentes de depresiones ce- 
iradas. Mabbutt (1977) establece cuatro or/genes funda- 
mentales: cuencas tectonicas, erosivas y deposicionales y, 
finalmente, crateres volcanicos y meteorfticos. En cada 
uno de ellos diferencia distintos tipos. Shaw y Thomas 
(1997) adoptan en Ifneas generales esta dasiftcacion, am- 
pliando el ndmero de tipos. 

Las cuencas tectonicas se producen fundamental- 
mente por la generacion de fosas y semifosas o bien por 
grandes abombamientos negatives. Asf, en el sistema de 
rift-valleys de Africa Oriental, se reconocen el Mar Muer- 
to, los lagos Turkana o Rodolfo (Kenia) y Natron (Tanza¬ 
nia). El lago Victoria esta en relacion con amplios 


arqueamientos, como el Lago Chad, en el centre de Afri¬ 
ca, o el Lago Eyre, en Australia. En los desiertos del Oes- 
te de los Estados Unidos es caracterfstica la tectdnica de 
bloques, que ariicula parte del territorio en sistema de fo¬ 
sas y korsts (Fig. 17.51), al igual que en la Precordillera 
de los Andes en Argentina. Tambidn se localizanalgunas 
veces, a lo largo de fallas en direccion, pequehas depre¬ 
siones cerradas, alimentadas por aguas subterraneas. 

Las cuencas erosivas de las zonas aridas se originan 
fundamentalmente por dcflacion y se extienden en gran 
ndmero por todos los desiertos del mundo. La mayor cuen- 
ca de deflacion conocida es la Depresion de Qattara (Fig. 
17.52), en el noroeste de Egipto, que cubre un area de 
18.000 km 2 y alcanza una profundidad de 134 m bajo el 
nivel del mar. Las areas defiactadas de esta depresion for- 
man parte u originan el gran sistema de dunas existente al 
suroeste de la misma (Glennie, 1970). Estas dimensiones 
son raras, pere son muy frecuentes las cubetas de defla- 
ci<5n de tamaho hectomdtrico, tal y como se observan en 
el centro de la Cuenca del Duero (Gutidrrez et al ., 2005a). 
Estas depresiones requieren ausencia de vegetacion para 
su formacidn. 

Su evolucidn puede detenerse por aflorar partfculas de 
tamaho de grano no exportables por el viento (Tricart, 
1969). El mismo efecto se produce con la presencia de una 
capa relativamente importante de sal. Un nivel freatico 
prdximo a la superficie en una playa controla igualmente 
la profundidad de la deflacidn (Shaw y Thomas, 1997). 
Tambidn la deflacion puede dar origen a sehkhas interdu- 
nas (Fig. 17.46). Las hamadas, que son grandes aplana- 
mientos del Sahara y la India, presentan en su superftcie 
depresiones cerradas poco profundas llamadas dayas, que 
se interpretan por disgregacion mecanica y actividad eoli- 
ca (Tricart, 1969) o bien por karstiftcacion en carbonatos 
segiin varios autores {viase Shaw y Thomas, 1997). Como 
consecuencia de la deflacion del fondo de las depresiones 
cerradas en regiones aridas, las partfculas pueden deposi- 



F1GURA 17.51 Roque 
diagrama de jna depissidn 
tectdnica ODrt playa, tipica de los 
desiertos del suioeste de Los 
Estados Unidos. Segiin Motts 
(1970), en Mabbutt (1977). 
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FlGURA 17.52 Mapa en el 
(*ie se seftalan depresiones, 
pandas acumulaciones de arena 
y dunes alineadas en el Desierto 
de Egipto (Holmes, 1944). 
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larse en el borde de la zona de sotavento originando un 
cdificio edlico en forma de media Luna (Hills, 1940), de- 
nominado luneta (lunette) en la literatura anglosajona y 
boitrrelet (guirnalda) en la francesa (Fig. 17.53). Estas 
acumulaciones estan formadas por partfculas que fluctu- 
an entre los tamanos de arena y arcilla. Se forman en are¬ 
as entre 100 y 700 mm de precipitacidn. Pueden tener 
varios kilometres de largo y superar los 60 m de altura. 

Dentro del apartado de cuencas erosivas se incluyen 
las depresiones cerradas originadas por disolucidn kars- 
tica superficial y subsupcrficial sobre todo en evaporitas. 
Ast, en el area semiarida de Bujaraloz, centro de la De- 
presion del Ebro, se desarrolla un extenso y numeroso 
campo de depresiones karsticas, cubiertas temporalmen- 
te de agua (Figs. 17.45 y 17.54). En la Laguna de la Pla- 
ya el fondo llega a alcanzar cerca de 4 km de longitud. La 
disolucidn se lleva a cabo en una formacidn miocena en 
la que alternan calizas y yesos. Las cubetas presentan un 
alargamiento de direccion noroeste, que corresponde a la 
direccidn predominant de fracturacidn y a la actividad 
del viento prevalente, de igual rumbo («tierzo») (Qui- 
rantes, 1965; Pueyo, 1978-79; Sancho y Gutidrrez, 1993; 
Gutidrrez et at., 2005b). 

El piping en regiones semiaridas tambidn puede ge- 
nerar depresiones cerradas (Fig. 16.58). En Lupindn (pro- 
vincia de Huesca), sector central de la Depresidn del Ebro, 
sobre laderas de detritos sueltos de potencia variable (has- 
ta 15 m) que cubren depositor miocenos, se desarrolla una 
red de oonductos en el oontacto entre ambas litologfas, de- 


bido a la elevada porosidad del depdsito de ladera. El en- 
sanchamiento de las galerfcs produce una disminucion de 
la resistencia mecanica de sus techos, lo que desencade- 
na colapsos. En superficie se manifiesta por pseudolinas 
de hasta 35 m de anchura y 20 m de profundidad con mor- 
fologfas en embudo y pozo (Fig. 17.55) (Gutierrez et al ., 
1988). 

La action erosiva se manifiesta tambidn por la activi¬ 
dad de animates. Los grandes herbtvoros al consumir la 
vegetation facilitan los procesos de deflation, al igual que 
el pisoteo de numerosos grupos de animales (Goudie, 
1984). Los elefantes excavan con sus patas y trompas de¬ 
presiones cerradas de hasta 25 m de diametro y 1,5 m de 
profundidad (Thomas, 1988). 

Las cuencas de sedimentation pueden producirse por 
el abandono de sistemas de drenaje o reemplazamiento por 
otra red fluvial. Asf, en Oman, Maizels (1987) describe 
una serie compleja de paleocanales que han producido de¬ 
presiones cerradas alineadas durante su larga evolucidn 
plio-pleistocena, en la que han alternado periodos hiime- 
dos y secos. Tambidn en la llanura de inundation se ori- 
ginan depresiones lacustres. Las dunas pueden represar 
cursos fluviales, como al Sury Este de Tomboctou (Mali). 
Tambidn las coladas de lava pueden producir los mismos 
efectos. En la evolution del litoral se originan playas y ba- 
rras, que conducen a la formacion de sebkhas litorales 
(Glennie, 1970). Tambidn se originan de esta forma algu- 
nas albuferas levantinas semicolmatadas, como la de Pego, 
o la de Elche (Sanjaume, 1985). 
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F1GL1RA 17.53 Sebkha el 
Kourzia y $u lunette. 1: escalon 
que rodea el boide de la sebkha; 
2: zona de limes margosos; 

3: conos aluviaJes de los 
principales tributaries; 4: zona de 
formacitin de miorope lied res; 

5: zona de limes margosos con 
finas hiladas de yese; 6: zona de 
lodes negros con costia halitica 
estival; 7: lunette de la Sebkha el 
Keuizia. En negro: lunette antigua 
(Perthuisot y Jauzein, 1975). 
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FIG UR A 17.54 Mapa 
geomorfoldgico de los lagos 
salados del 3iea de BujaJaroz. 

1: formas estructuiales en yeses. 
2 : plataformas y crestas sobre 
calizas. 3: depresiones karsticas y 
dolinas. 4: lagos salados. 5: areas 
de inundacidn temporal. 6: glacis 
redentes y depositos de ladera. 

7: valles de fondo piano. 

3: barrancas. 9: cota topografica. 
10: buzamiento (Sancho y 
Gutierrez, 1993). 
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FIG UR A 17.55 Mapa de pseudolinas desarrolladas per 
piping sobre depositos de ladera (Gutierrez et aL, 1988). 


Finalmente, la actividad volcanica puede oonstruir cra- 
leres que se llenan parcialmente de agua, como Zuni Salt 
Lake {Nuevo MtSjico). Tambien el impacto de meteoritos 
en zonas aridas crea era teres de impacto, del que el ejem- 
plo mas sobresaliente es el Meteor Q-ater (Arizona), ac- 
tualmente seco. 


17.3.2 Rasgos generates sobre 
la hidrologia de las zonas 
aridas 

Las variaciones de nivel de los lagos dependen de la ali- 
mentacion y de las p£rdidas que suffen. La alimentacion 
procede de la escorrentfa superficial, del aporte de aguas 
subterraneas y, en menor grado, de las precipitaciones di- 
lectas sobre el lago. Las pgrdidas de agua se deben a la 
evaporacion, irrfiltracion y, en el caso de que se colmate 
la cubeta lacustre, del caudal del canal de desbordamien- 
to. Cuando se pierde el equilibrio entre alimentacion y pdr- 
dida de agua se producen expansiones y retiacciones de 
los maigenes de los lagos. En las regiones aridas estas mo- 
dificaciones son muy frecuentes, excepto en los lagos de 


gran profundidad como los del rift-valley de Africa Orien¬ 
tal. En los climas deserticos las precipitaciones son esca- 
sas y la evaporacion es muy importante, por lo que muchas 
veces los lagos se secan. 

La capacidad del lago esta controlada por la altura de 
la divisoria de la cuenca respecto al fondo y por la bati- 
metrfa de este illtimo. A lo largo del tiempo las divisorias 
se denudan paulatinamente y las irregularidades del fon¬ 
do van desapareciendo por sedimentacidn. Todo ello trae 
consigo una menor capacidad de la cubeta lacustre. La al¬ 
tura y anchura pueden modificarse por deflacion eolica, 
que tiende a profundizar y ensanchar la depresidn cerra- 
da. En determinadas regiones puede ser frecuente la acti- 
vidad teetdnica, que I lega a afectar a la forma y capacidad 
del lago. Igualmente, el volcanismo suele producir modi- 
icaciones importantes. Este es el caso de los numerosos 
volcanes existentes en el fondo del rift-valley de Africa 
oriental, que en sus dpocas de actividad began a alterar la 
morfologfa de los lagos alojados en estas grandes estruc- 
turas. 

En algunas cuencas lacustres se producen conexiones 
entre distintas cubetas, lo que trae consigo la mezcla en- 
tre el las de agua, solutos y sedimentos en suspension. Las 
transferencias pueden realizarse por un canal de un lago 
a otro, o bien por desbordamientos a distintas subdivisio- 
nes morfologicas dentro de un lago (Currey, 1994). 

El nivel de los lagos deserticos se reduce fundamen- 
talmente por evaporacion, que elimina facilmente una co- 
lumna de agua de 2-3 m por ano. En el conjunto de los 
lagos de difluenda del Niger existentes en el entorno de 
Tomboctou (Mali), se ha registrado una evaporacidn de 
2^-3 m en ocho meses (Tricart, 1969). Como la precipi- 
tacion de las zonas aridas es irregular pueden producirse 
crecidas importantes, que rellenan el lago, cuya inunda- 
cion puede durar varios anos. Estas crecidas son caracte- 
risticas de grandes cubetas, ya que las de menor tamano 
suelen secarse en menos de un ano. 

El lago Eyre, en el Desierto Simpson (Australia), tie- 
ne una supcrficie de 8.430 km 2 y una longitud de 144 km 
con una anchura de 77 km (Warren, 2006). La cuenca de 
recepcion tiene un area cien veces superior. Su maxima 
profundidad es de 15,2 m y constituye el punto mas bajo 
de Australia (Warren, 2006). Las precipitaciones oscilan 
entre 100 y 500 mm (Bonython y Mason, 1953). A me- 
diados del siglo xx se inundo (Fig. 17.56a); se inicio con 
lluvias de 200-400 mm en febrero-marzo de 1949 y se in¬ 
undo la parte meridional. Con posterioridad, nuevas pre¬ 
cipitaciones de unos 500 mm en enero-abril de 1950 y 
otras posteriores rellenaron el lago en septiembre de ese 
ano. La etapa de desecacion comenzo al mes siguiente, 
con un incremento de la salinidad y un desoenso del ni¬ 
vel, area y volumen deagua (Fig. 17.56b). En I953esta- 
ba completamente seco. La oomposicion salina media en 
el lago es de NaCl (96,14%) y CaS0 4 (2,38%). El lago 
Eyre se rellena completamente unas doce veces cada si¬ 
glo. 
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F1GLRA 17.56 Etapas de 
relleno de agua y desecacion en 
el Lago Eyre, (a) Extension del 
agua en superficies (b) relacion 
entre nival, volumen, area y 
salinidad dal agua (Bonython y 
Mason, 1953). 


Los prooesos lacustres, desde el punto de vista geo- 
morfologico, se desarrollan en aguas someras, donde la 
turbulencia mezcla la colurana de agua y se producen olas 
de baja energta, que se limitan al transporte hacia la cos¬ 
ta y a lo largo del litoral para formar playas y otras mor- 
fologfas. 

Los trabajos detallados de los margenes lacustres so- 
bre las morfologfas existentes, asf como el estudio de los 
registros estratigraficos, permiten obtener los ascensos y 
descensos del nivel de los lagos durante el Pleistocene y 
Holoceno, obteniendo de este modo el hidrograma del lago 
para esas dpocas (Fig. 17.57). 


17.3.3 Sedimentacidn en los lagos 
deserticos 

Los sedimentos depositados en las depresiones cerradas de 
las zonas aridas dependen del rdgimen hidrologieo, de tal 
forma que en las playas secas afectadas por inundaciones 
se depositan fundamentalmente limos y arcillas, aunque a 
veces en dpocas de mayor energfa se sedimentan canali- 
Uos de arena fina. Este tipo de sedimentacidn se localiza 
sobre todo en los margenes de la cubeta, donde pueden 
desarrollarae abanioos aluviales. Las aguas que llegan a las 
partes centrales sufren una intensa evaporacion, lo que 


Capftuh 17* Geomorfobgia de las zonas aridas II 647 










































FIG UR A 17.57 Hidrograma de 
la Cuenca del Great Salt Lake, 
Utah, durante los ultimas 13.000 
an os (Murchinson, 1030; en 
Currey. 1004a). Los primeros 
registros de actividad humana se 
encuentran entre 11 y 10 ka en 
Danger Cave. 



conlleva un incremento de la salinidad, con la consiguiente 
prccipi tacion de sales al alcanzar la saturacion. En las pla¬ 
zas hfitnedas domina el agua subterranea salina y los de¬ 
positor existentes flucttian desde seditnentos impregnados 
en sal a evaporitas {Mabbutt, 1977). 

En los desiertos de montanas y de pres tones el mode- 
lo de la playa {Fig. 17.51) se caracteriza por un fiente 
montanoso, conespondiente a un bloque levantado. A su 
pie se desarrollan abanicos aluviales en facies proximales 
de gravas y arenas, que pasan hacia las partes mas bajas 
allanuras de limo y arcilla, fiecuentemente con sales. Fi- 
nalmente,se desarrolla en las partes mas bajas un lago so- 
mero donde se depositan las evaporitas (Eugster y Hardie, 
1975; Hardie et al, 1978; Anaddn, 1989). Al estar afec- 
ladas las depresiones por fientes tectdnieamente activos, 
los depositor que se alojan en las mismas suelen alcanzar 
considerables potencias. Se ieconocen numerosos ejem- 
ptos en los desiertos del Oeste de los Estados Unidos. 

Los lagos temporales existentes en los desiertos de es¬ 
cudos y plataformas suelen ser de pendiente muy baja y 
pesentan depositor de arena, limo y arcilla con evapori- 
las de poco espesor. Incluso, en ocasiones, afloia el subs- 
trato rocoso. Como consecuencia de su escaso relieve 
sufren importantes expansiones en cpocas de recarga. En 
etapas secas la actividad edlica es el proceso dominante y 
puede construir en las grandes depresiones cerradas siste- 
tms de dunas en distintas partes de las mismas, tal y oomo 
re reconoce en el Lago Chad de Africa central. 

17 . 3 . 3.1 Depresiones cerradas arcillosas 

Estan constituidas por llanuras de arenas, limos y arcillas 
que ocupan el fondo del lago o bien forman parte de una 
orla alrededor de un nficleo cenlral de evaporitas {Fig. 


17.51). Las parttculas mas finas permanecen en suspen¬ 
sion y se sedimentan lentamente, mientras que las arenas 
forman parte de canales que began hacia zonas mas in- 
ternas en momentos de gran alimentacion de aguas su- 
perficiales. La carga en disolucion suele ser pequena y se 
mezcla con la fraocion fina o se transporta al micleo sali- 
no central. La desecacion de estos fangos luU'ticos da lu- 
gar a sistemas de polfgonos con celdas concavas si carecen 
de sales en su interior o convexas en el caso contrario. 

Un ejemplo intenesanle de la formacion de pequenas de¬ 
presiones arcillosas, en las High Plains de Tejas y Nuevo 
Mejico, ha sido descrito por Osterkamp y Wood {1987). En 
primer lugar, las depresiones se generan por deflacion y se 
rellenan parcialmente de agua. Esta peroola y disuelve pau- 
latinamente los caliches infrayacentes, lo que produce una 
rubsidencia superficial y el ensanchamiento de las depre¬ 
siones junto con una ligera profundizacidn de las mismas. 
A la vez, se rellenan de material arcilloso sin sales. 

17 . 3 . 3,2 Lagos salinos 

Son laboratories naturales donde se pueden estudiar los pro- 
cesos activos y su evolucion. Tambien son ambientes muy 
idoneos para interpretar los registros sedimentarios f6si- 
les {Reeves, 1968). Geoldgicamente han sido estudiados 
profundamente en estas dor tiltimas ddcadas, sobre todo 
por su importancia economics, ya que estan asociados con 
hidrocarburos y evaporitas. Ademas estos depositor la- 
custres salinos contienen un registro detallado de las con- 
diciones climaticas, hidrologicas, sedimentologicas, 
geoqufrnicas y bioquimicas {Eugster y Kelts, 1983). 

Uno de los problemas que se plantean en el estudio de 
los lagos salinos es el de la proeedencia de las sales. En 
el Delta del Senegal las rociadas marinas, resultantes del 
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ernbate de las olas, constituyen una fuente de sal para al- 
gunas sebkhas. El agua esparcida se evapora y produce pe- 
quenos crista les de sal, que flotan en suspension fonnando 
una bruma blanquecina. Esta puede ser empujada hacia el 
interior, donde precipita por la lluvia o por las variacio- 
nes de temperature, ya que por la noche se incrementa la 
humedad relativa del aire. En estas circunstancias el agua 
se adhiere a estos cristales higroscdpicos, agrandandolos 
y produciendo su cafda. Con fuertes precipitaciones la sal 
dispersa existente en la superficie se disuelve y transpor¬ 
ta hacia el interior de las sehkhas. Finalmente, el agua se 
evapora y precipita sal {Tricart, 1956b). Este tipo de pro- 
cedencia de sales es muy iraporiante en regiones aridas, 
en los litorales en los que baten grandes olas. La cantidad 
de sales procedentes del mar disminuye a distancias ma- 
yores de 100 km de la costa (Mabbutt, 1977). 

Otra forma de procedencia es a travds de las reaccio- 
nes de meteorizacion qufmica. En ellas se incluyen las pio- 
cedentes de la disolucion de formaciones geologicas ricas 
en sales, tales como las existentes en el Triasico y Tercia- 
rio espanol. Este reciclado de las sales es ffecuente a lo 
largo del tiempo geologico y se demuestra su proceden¬ 
cia a partir de las composiciones isotopicas de sus cons- 
tituyentes. Como senalan Eugster y Hardie (1978), la 
eomposicion final de las aguas que ban intervenido en la 
meteorizacion qufmica depende de los minerales existen¬ 
tes en las rocas, de su abundanda relativa, del grado de 
meteorizacion, de las reacciones de meteorizacion impli- 
cadas y de las condiciones de dienaje. 

Finalmente, otra area fuente de sales la encontramos 
en las costras salinas existentes en las playas y sabkhas li¬ 
torales euando son sometidas a deflation (Gutitirez et al., 
2002). Las partfculas salinas pueden recorrer distandas va¬ 
riables empujadas por el viento. 

Las aguas que cubren las partes bajas de los lagos de- 
serticos tienen un contenido y concentracidn de sales va¬ 
riables. Como es logico, los minerales que predpitan son 
fiincion de la eomposicion de las aguas. En la precipita - 
don intervienen la concentracidn de la disolucion, la pdr- 
dida de gases como C0 2 , la mezda de aguas y los cambios 
de temperatura. Estos procesos, al actuar sobre diferentes 
tipos de salmueras, dan lugar a distintos tipos de minera¬ 
les (Tabla 17.1) (Eugster y Hardie, 1978). 

Los primeros minerales que se forman son los carbo¬ 
nates, los cuales presentan una progresiva zonacion ca- 
tidnica desde el Ca al Mg. Despuds predpitan los sulfatos, 
lo que conlleva un incremento de la relation Mg/Ca, de 
modo que pueden piedpitar protodolomita o magnesita. 
Despuds de la precipitation de los carbonatos y sulfatos, 
las salmueras se concentran considerablemente por eva- 
poracidn hasta que se alcanza la saturacidn de las sales 
mas solubles, que son los doruros. Esta precipitaddn den- 
tro del lago salino, como consecuencia de las diferentes 
solubilidades de los componentes de las salmueras, da lu¬ 
gar a una zonacion (Fig. 17.58) (Hunt et al., 1966), en la 
que los carbonatos de calcio y magnesio ocupan la orla 


TABLA 17.1 Principals minerales salinos de los 
diferentes tipos de salmueras (Eugster y Hardie, 1978). 


Tipo de salmueras 

Minerales salinos 

Ca-Mg-Na-(K)-d 

An tare tic it a 

Bischoftta 

Carnalita 

Haiita 

Si I vin a 
Taquihidrita 

CaCVBHjG 

MgCI^HjO 

Kd-Mgd^6H 2 Q 

Nad 

KCI 

Cad^2Mgd r 12H 2 Q 

Na-tCaJ-SO^CI 

Yeso 

Glauberita 

Haiita 

Mirabilita 

Thenardita 

CaS0 4 -2H ± 0 

CaSQ 4 Na 2 SQ 4 

Nad 

Na 3 SO 4 -10HiO 

Na 2 SQ 4 

Mg-NalCahSQ^d 

Bischoftta 

Bloedita 

Epsomita 

Glauberita 

Yeso 

Haiita 

Hexahydrita 

Kieserita 

Mirabilita 

Thenardita 

Mgd 2 -6H 2 Q 

Na 2 S0 4 -Mg S 0 4 -4H 2 Q 
MgSG 4 -7H 2 Q 
CaSQ 4 -Na 2 SQ 4 
CaS0 4 -2H 2 0 

CINa 

Nad MgSQ 4 ~6H 2 Q 

MgSG 4 -H 2 Q 

Na 2 SQ 4 -iOH 2 Q 

Na 2 SQ 4 

Na-C0 5 CI 

Haiita 

Nahcolita 

Natron 

Termonatrita 

Trona 

Nad 

NaHCQ 3 

Na 2 CQ r 10H 2 Q 

Na 2 C0^- , H 2 0 

NaHGG 3 Na 2 C^ 

2H 2 Q 

Na-COj-SO^CI 

Burke ita 

Haiita 

Mirabilita 

Nahcolita 

Natron 

Thenardita 

Termonatrita 

NaCQ^2Na 2 5Q 4 

Nad 

Na 2 SQ 4 ~1QH 2 G 

NaHCG 5 

Na 2 CG^10H 2 G 

Na^SOj 

Na 2 CQ 5 H 2 Q 


mas externa, los sulfatos la intermedia y el nrideo central 
queda ocupado por los cloruros (Fig. 5.14). 

Estos depositos salinos alteraan con sedimentos de gra- 
no fino, tales como arenas fluviales y edlicas, limos, arci- 
Uas y niveles ricos en materia oiganica (kerogenos) (Fig. 
17.59). Todo ello refleja una compleja historia en el re- 
gistro sedimentario, enel que pueden analizarae etapas de 
inundation y deseeacion y variaciones espaciales y tem- 
porales de los procesos de sedimentation (fluvial, edlico). 

Los continuos cambios en el contenido en agua de las 
playas permite agruparlos en un dclo salino, caracteriza- 
do por las etapas de inundacion, concentracidn por eva- 
poracidn y desecacidn (Bryant etal., 1994). Por otra parte, 
como consecuencia de las inundaciones de las playas se 
produce una intensa reelaboracion de la superficie; las sa¬ 
les se redisuelven y los sedimentos finos pueden movili- 
zarse. 

Los lagos salinos presentan unas formas super Be ta¬ 
les muy variadas que estan controladas en gran parte por 
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FIG UR A 17.58 Zonae ion de 
dferentes sales sob re la 
aiperfide de una playa. 
Oottonball Basin, Death Valley 
(Hunt etat., 1966). 



FIG UR A 17.59 Cata en la que 
se diferencia una capa superficial 
ds hallta sob re lodos ricos en 
materia organica. Sebkha el 
Melah. Zaizls (Turtez). 



la composition y profundidad del agua subterranea. Tam- 
bien colaboran en la configuration de este mieromodela- 
do los procesos de sedimentation y de deflation, que estan 
influenciados por el nivel freatico (Neal, 1965). 

En las orlas sulfatadas de los lagos salinos se desarro- 
llan pequenos montfculos, denominados bovedas o tu- 
mulos (Fig. 17.60). Tambidn se desarrollan en muchos 
otros ambientes, tales corno zonas planas sobre fortna- 
tiones yesfferas terciarias de la Depxesion del Ebro (Ar- 
tieda, 1993) y de la region de Sorbas (Almerfa) 
(Pulido-Bosch, 1986). Estas bovedas tienen forma dotna- 
lica con diametros alrededor de 1 m y una altura inferior 
a 0,5 in. Las partes centrales de estas formas domalicas se 
presentan generalmente colapsadas, lo que permite ob- 
servar el espesor de la capa, que ostila en torno a 20 cm, 
y un vaefo en su interior (Fig. 5.15). Se han elaborado nu- 


merosas hipolesis sobre la genesis de estas formas. Aitie- 
da (1993,2004) atribuye La formation de las bovedas a di- 
solucion y precipitacion in situ de yeso superficial. Los 
cristales de yeso secundario rellenan los poros existentes 
y este proceso produce un aumento de volumen, de modo 
que las presiones de cristalizacion traen consigo que el 
yeso se expanda lateralmente produciendo la morfologfa 
de domos. Calaforra (1998) senala tres hipdtesis. La pri- 
mera alude a esfuerzos tectonicos compresivos, la segun- 
da se fundamenta en el aumento de volumen resultante del 
paso de anhidrita a yeso y, finalmente, pone de manifies- 
to que la cristalizacidn de una matriz yestfera, en los in- 
tersticios de yeso macrocristalino, desencadena tensiones 
que provocan el aumento de volumen y el levantamiento. 
La hipdtesis de Artieda y la liltima de Calaforra tienen bas- 
tantes planteamientos en comdn. 
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FlGURA 17.60 Tumult) 
desarrollado sob re la orla 
sulfatada de un lago salino. El 
techo del mlsmo esta colapsado 
y su Interior a pa race vacio. 
Sebkha el Melah. Zarzis (Tunez). 


Tam hi cn sc original! atom bam i onto s (spring mounds) 
en relacion con manantiales o flujos artesianos (Reeves, 
1968; Mabbutt, 1977; Roberts y Mitchell, 1987), que pue- 
den estar en relacion con fellas profundas y llegan a al- 
canzar 100 m de diametro. El abombamiento se debe a la 
sedimentacion alrededor de la siugencia y puede ser me- 
canica o quftnica. En este dltimo caso, las lomas resul- 
tantes son travertinos de origen inoiganico u oiganico 
(pinaculos de algas de hasta 10 m de altura) (Neal, 1965). 
Por otra parte, tambi^n en las playas se reconocen depre- 
siones ceradas, que resultan de la disolucion de sal in- 
frayacente por escape de aire o gas metano atrapado en el 
interior de la acumulacion (Reeves, 1964). 


Millington et ai. (1995) describen la piesencia, en pla¬ 
yas tunecinas, de ram pas salinas sobre la costra, consti- 
tuidas por cristales de sal. Con frecuencia aparecen 
agrupadas y tienen la forma de una media luna orientada 
en la direccion del viento dominante, que se encarga de 
concentrar las paitfculas de sal en bandas arqueadas. 

En muchas playas, la desecacion despufe de la inunda- 
cion produce una lisa y delgada pelfcula de sal, que se man- 
tiene cuando esta por encima del nivel de capilaridad o 
permanece htimeda (Eugstery Kelts, 1983). La desecacion 
da lugar a ampollas salinas (Fig. 17.61) y poligonos sali- 
nos de hasta 10 m de diametro (Fig. 17.62). Estas son las 
morfologlas mas frecuentes en la superficie de las playas 



FlGLRA 17.61 Ampollas 
salinas constituidas por una fina 
lamina de lode saline en una 
sabkha interdunas. AI Liwa. Union 
de Emirates Arabes. 
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FIG URA 17.62 Sis terra de 
po 1 1 go nos sal i nos con hordes 
levantados. Salar Pastes 
Grandes. Puna, piovincia de 
Salta (Argentina). Fete 
C. Saneho. 



salinas. Las grietas que limitan los polfgonos se generan 
por cambios de voliimen debidos a humedecimiento y de- 
secacion (Mabbutt, 1977). En su estudio del Gran Kavir de 
Iran (Krinsley, 1970) establece un conjunto de etapas ide- 
alizadas en el desarrollo de la morfologfa superficial de un 
lagQ saline (Fig. 17.63). Los bordes de los polfgonos son 
puntos de intensa evaporation y precipitation, sobre todo 
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FIGL'RA 17.63 Etapas idealizadas en el desarrollo de una 
paya salina. Gian Kavir (Iran) (Krinsley, 1970). 


los que estan orientados hacia el viento seco dotninante. 
Este cretimiento del horde de la placa salina produce su¬ 
perficies cabalgantes sobre la oostra salina del polfgono co¬ 
lateral (Reeves, 1968) (Fig. 17.64). Los polfgonos de forma 
concava se rellenan de salmueras y al precipitar se produ¬ 
ce el engrosamiento de los mismos. Tambitii pueden ge¬ 
nerate extrusiones de lodo sal i no infrayacente, que dan 
lugar a pinaculos producidos por expansion ttimica de un 
lodo obscuro bajo una costra salina o por la carga de las 
placas salinas de hasta 30 cm de espesor sobre un lodo 
plastico. La morfologfa producida por las rampas salinas 
cabalgantes o los pinaculos de lodo dan lugar a una super- 
fitie muy irregular intransitable (Fig. 17.65). 

En las areas caracterizadas por sedimentation salina pue¬ 
den desanollarse suelos ordenados, similares a los existen- 
tes en las areas periglaciares. Se trata de un claro ejemplo 
de convergencia de formas. Hunt y Washburn (1966) los 
describen en Death Valley (California) en areas de playas sa¬ 
linas con abanioos aluviales proximos- Rcconocen morfo- 
logfas de polfgonos, redes, escalones y suelos estriados. En 
la orfa carbonatada de la playa se encuentran redes tiasifi- 
cadas y no dasificadas, en las que los detritos penetran en 
las grietas produciendo la clasification. Los polfgonos se de- 
sanollan cuando tenemos una capa de yeso o sal (Fig. 17.66) 
y por encima material detrftioo, que rellena las grietas cuan¬ 
do las sales estan secas. Este relleno produce una expansion 
lateral de los pol fgonos cuando se humedecen, de tal forma 
que se genera un ascenso de la celda del polfgono. 

17.3,4 Sabkhas litorales 

Son llanuras supramareales, muy estudiadas por su interns 
petrolffero, en las que se produce una variada sedimentation 
como consecuentia de la actuation de diversos prooesos. En 
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FIGL'RA 17.64 Placas de 
halita cabalgantes sobre los 
border de poli'gonos colaterales. 
La ccstia salina esta recubierta 
en gran parte por arena eolica. 
Sabkha Matti (Unkin de Emirates 
Arab as). 



FlGURA 17.65 Playa salina 
con una superficie may irregular, 
debida probablemente a la 
generaddn de rampas 
cabalgantes y pin^culos 
extras ivos. Salar de Atacama 
(Chile). Foto J. L Pena. 



Cuflatteysao 


Lino yes If ero 
cwica/ilos 


de cantos 


DspresKHies ccn cantos 


FlGURA 17.66 Poligonos clasificados relacionados con el 
agrietamiento de una capa de sal infiayacente (Hunt y 
Vfeshbum, I960). 


estas dltimas ddcadas se han estudiado detenidamente las 
sabkhas litoraies de la costa Trucial del Golfo Ptisioo, 
sobre todo en Abu Dhabi (Orti', 1989). La sedimentation ie- 
ciente y actual que tiene lugar en estas depiesiones litoraies 
se utiliza oomo modelo para interpretar depositos geologi- 
cos antiguos, tales oomo los del Pennotnas europeo. 

Las sabkhas litoraies estan constituidas por fragmen- 
tos de conchas, ooides, tapices algales, estiomatolitos (Fig. 
17.67), evaporitas y materia organica (Fig. 17.68). Parte 
de algunas grandes sabkhas litoraies pasan tieira adentro 
(Glennie ef al., 1994) a sabkhas interioies (Sabkha Matti, 
Union de Emiratos Arabes), en las que predomina la se¬ 
dimentation fluvial bajo la forma de abanicos aluviales. 
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FICl'RA 17.67 Est no mato litas 
domatioos, Sebkha el Melah. 
Zaizis (Tiinez). 



FICL'RA 17.68 Uanura 
into-arenosa proxima al mar con 
materia organica. Sabkha Marti 
(Union de Emiratos Arabes). 



Estan afectadas por la deflacion eolica dando origen a pe- 
quenas nebkhas, microyardangs y dunas. El agua que ali- 
menta a las sabkhas literates precede de mareas vivas o 
de olas de tormenta, aunque tambidn pueden tener un apor- 


le de aguas continentales. Hacia el mar se desarrollan lla- 
nuras intramareates, lagones, barras e islas (Cooke et al,, 
1993). La superficie evapontica de la sabkha presenta for¬ 
mas similares a las descritas para las playas. 



Ceomorfologia aplicada a las zonas aridas 


17.4.1 Introduccidn 

La geomorfologta aplicada a las zonas desdrtieas no difie- 
re sustancialmente de la de otras zonas morfoclimaticas. 


aunque tiene peculiaridades espeefficas como consecuen- 
cia de la aocion de determinados procesos geomorfoldgi- 
oos que actuan especialmente en estas regiones. La 
carencia de recursos hfdricos, escasa o nula oobertera ve- 
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getal y suelos muy reduddos hacen que los materiales qa- 
rezcan de una protecdon eficaz contra las acdones at- 
inosfdricas (Tricart, 1969). Por consiguiente, los procesos 
reinantes en estas areas son los de humedecimiento y se- 
cado, meteorizadon salina, erosion hfdrica, cambios en los 
canales e inundaciones y, finalmente, la actividad eolica. 

La importancia de los estudios practices en las regio- 
nes aridas deriva de la extraordinaria extension de estos 
ambientes, que junto con las regiones Mas, constituyen los 
dos grandes conjuntos morfogendticos a nivel mundial. 
Por otra parte, es muy dift'cil estaWecer generalizaciones 
sobre la aplicacion de la Geomorfologia a estas areas 
debido a la gran variabilidad de ambientes climaticos, 
geologicos y tectonicos. Ademas, estas regiones suelen co- 
iresponder con zonas subdesairolladas y, por lo general, 
poco pobladas, en las que el conodmiento de datos basi- 
cos, como registros climaticos e hidrologioos, son muy es- 
casos y diseminados espacialmente. Unicamente suele 
disponerse, en la mayorfa de los casos, de estudios tema- 
ticos puntuales (Gutidrrez y Sancho, 1993). 

Por otro lado, la poblacion asentada en las zonas aridas 
era del 15 % del total mundial en el aho 1979, alcanzando 
los 651 millones de personas, observandose un incremen- 
to del 63,5 por ciento entre i960 y 1974. Esta cifra se ha 
incrementado hast a 1.200 millones de personas en el ano 
2000. Esta poblacion se distribuye mayoritariamente en 
grandes ooncentraciones de tal manera que el mimero de 
ciudades que superan los 100.000 habitantes en las zonas 
aridas es de 355, localizadas mayoritariamente en Asia. 
Son niunerosos los problemas geomorfologicos y am bi en¬ 
isles derivados de la expansion de las ciudades en los am¬ 
bientes aridos (Cooke et al, 1982; Goudie, 1990a; O’Hara, 
1997). 

Hay que tener presente que una parte importante de las 
formas existentes en las regiones sec as se han generado 
en el pasado bajo circunstancias dimaticas distintas a las 
actuales, por lo que se hace necesario un estudio porme- 
norizado que diferencie los modelados debidos a la accion 
de los procesos actuales de los correspondientes a formas 
relictas (Gutidrrez, 1986). 

Una vez cfectuadas estas consideraciones previas con¬ 
vene senalar cual es el fundamento y el fin de los estu¬ 
dios practicos de Geomorfologia en las zonas desdrticas, 
que queda claramente definido por Cooke {1977): «La Ge- 
omorfologfa aplicada a las zonas aridas trata fundamen- 
talmente del reconodmiento y evaluacion de las formas, 
materiales y procesos superficiales, y de la gestidn, se- 
guimiento y pxediccion de los cambios de las formas y 
procesos. Se relaciona con problemas practicos en los que 
la informacion geomorfologica normalmente solo consti- 
tuye una parte del conjunto de los conocimientos solici- 
tados. Por lo tanto, el geomorfologo aplicado a zonas 
desdrtieas debe ser capaz de entendeise y trabajar con es- 
pedalistas de otras disciplinas y transmitir sus ideas ade- 
cuadamente a otras personas sin conocimientos de 
Geomorfologia ». 


17.4.2 Cambios de volumen 

Las modificaciones volumdtricas en los suelos pueden pro- 
dudrse por la existencia de altos contenidos de sodio den- 
tro del oomplejo de cambio cationioo de las arcillas y por 
la presencia de ardllas hinchables. Las elevadas concen- 
tradones en sodio dan lugar a la dispersidn de las arcillas 
y los esfuerzos entre partfculas se manifest an en el terre- 
no por la generaddn de un sistema superficial de grietas con 
celdillas domaticas. En lutitas miocenas de la Depresion del 
Ebro, carentes de arcillas hinchables, se han obtenido en los 
ensayos de varias muestras valores de en torno al 12% de 
capaddad de hinchamiento (Gutierrez et al., 1995). 

No obstante, es mucho mas importante la expansion vo- 
lumdtrica cuando se tienen porcentajes significativos de ar¬ 
dllas hinchables (esmectitas, vermiculita y haloysita), 
tambidn denominadas expansivas (Ayala, 2002b). Este pro- 
ceso es mucho mas frecuente en zonas semiaridas, en las 
llanuras mas bajas de los desiertos (Cooke et al., 1993). Las 
variaciones en el contenido en agua del suelo dan lugar a 
expansiones y contracciones en el mismo, que generan pre- 
siones de hasta 10 kp/cm 2 (Salinas, 1988). Los hincha- 
mientos y retracdones originan los suelos gilgai, que se 
caracterizan por suaves onduladones del terreno en am- 
plias areas semiaridas. En este microirelieve solo un por- 
centaje pequeno del teneno es apto para el cultivo. Por eso, 
estos suelos potencialmente fdrtiles deben utilizarse como 
pasto. Si nivelamos con maquinaria este microrrelieve, en 
el plazo de unos tres ahos vuelve a generarse. Induso las 
estacas colocadas en estos terrenes se levantan por los mo- 
vimientos generados por empuje vertical (Harris, 1968). 

En Estados Unidos se construyen anualmente mas de 
250.000 casas sobre suelos expansivos y alrededor de un 
10% de las mismas han sufrido dahos significativos (Jones 
y Holtz, 1973). En Esparia un 32% de las formadones ge- 
ologicas oontienen ardllas expansivas y un 67% del teiri- 
torio se encuentra bajo dimas en los que pueden produdrse 
los fenomenos de hinchamiento (de hasta el 10%) y con- 
tracdon (Salinas, 1988). Un aumento de volumen de un 3% 
puede produdr dahos, en cuyo caso se requieren dmenta- 
ciones especiales. Es muy importante conocer la profun- 
didad a la que afeda la expansividad para llevar a cabo 
dmentadones. Esta zona de variadones volumdtricas se 
denomina por los geotdcnicos «capa activa». Segiin Sali¬ 
nas (1988), las variadones volumdtricas producen: dete- 
rioro de taludes (laderas y terraplenes), rotura de 
conducciones, ruina de mures, deformacion de pavimentos, 
rotura de solerfas y aceras, distorsion de cimentaciones y 
agrietamiento de estructuras (Fig. 17.69). Algunos dahos 
pueden verse enfatizados por la rotura de colectores. 

Otro aspecto aplicado me nos frecuente esta en reladon 
con la presenda de fisuras gigantes de desecacion en pla- 
yas de antiguos lagos desdrticos. Estas risuras son peli- 
grosas y pueden formarse subitamente, produdendo 
graves dahos en las estructuras de obras lineales, asf como 
problemas de traficabilidad (Cooke et al., 1993). 
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FIG UR A 17.69 Problemas derivados de la presencia de 
arcillas expansivas. Las flee has en negro sehalan vias de 
transfereneia de humedad y las abiertas indican posibles 
dahos (Salinas, 1986). 

17.4.3 Sislemas tacustres 

Las depresiones oerradas o lagos sin desagiie (Langbein, 
1961) son relativamente frecuentes en las zonas aridas y 
muchas veces se encuentran agrupados. Suelen tener una 
escasa profundidad y una vida effmera. Como la evapora¬ 
tion supera a su alimentation hldrica los lagos son secos 
y salinos. aunque el nivel de agua fluctua en funcion de la 
alta variabilidad de la recarga. 

Estos lagos de las regiones aridas pueden sufrir des- 
bordamientos como consecuencia de un exceso de apor- 
tes hidricos. En la mayor parte de Tunez llovid durante 38 
dias en septiembre y octubre de 1969. Los rfos se des- 
bordaron y los lagos se colmataron, vertiendo sus aguas 
sobrantes por canales de desbordamiento, que a su vez die- 
ron lugar a inundaciones. Se ahogaron 542 personas y 
dentos de miles quedaron sin hogar; los danos a las cons- 
trucciones y a la agricultiua fueron muy importantes. 

La salinidad de estos lagos desOrticos puede estar en 
relation ton el flujo subteiraneo de agua hatia el lago, tal 
tomo oturie en las depresiones tenadas de Bujalaroz 
(provincia de Zaragoza). El aporte tontinuo de agua su- 
ministra sales al sistema, las tuales solo pueden evatuar- 
se por deflattion eolita. Estos protesos haten 
desanconsejable el uso de estas zonas para agritultura de 


regadio, ya que el aporte hidrito de los riegos produte el 
astenso del nivel de agua de los lagos, convirtiOndolos en 
permanentes, lo cual afccta a la fauna y la flora. Por con- 
siguiente, la implantation de nuevos regadios produtira 
una modifitation ambiental en la region, que puede lle- 
gar a ser importante (Sanchez et al ., 1993). 

La action del ser humano en los lagos de las zonas ari¬ 
das puede ser muy variada y sus tonsecuentias muthas ve- 
tes oonsisten en una paulatina eutrofizadon y degradation 
de los mismos (Goudie, 1984). A veces, se procede a la 
desecacion parcial del lago, normalmente en ambientes se- 
miaridos, con el fin de obtener tierras para cultivo. Esta 
practica es habitual en lagos de pequena extension. Sin 
embargo, en el Mar Caspio, que es el lago mas grande del 
mundo, las modificaciones antropicas han originado un 
descenso de mas de 3 m desde 1929 (Goudie, 1992). En 
Israel, el mayor proyecto hidrologico realizado es el Na¬ 
tional Water Carrier, que transporta las aguas del Mar de 
Gal ilea a lo largo de todo el litoral mediteiraneo, sobre 
todo para planes de irrigation (Beaumont, 1993). El Mar 
Muerto ha incrementado su salinidad considerablemente, 
como consecuencia de la disminucion del aporte de agua 
dulce procedente del Rio Jordan, que nace algo mas al nor- 
te en el Mar de Galilea. El aumento de salinidad del Mar 
Muerto ha acabado con la vida animal y vegetal del mis- 
mo, aunque, por otra parte, se han favorecido las explota- 
ciones de sales en su extremo meridional. 

El Mar Aral, cuarto lago mas grande del mundo, ha su- 
fi-ido durante las tiltimas d^cadas uno de los mayores de- 
sastres ecologitos conocidos (Mickklin, 1988). Se 
encuentra en una zona arida s.s, y estaalimentado basica- 
mente por los rlos Amudaria y Sirdaria, que proceden de 
las montanas del Pamir y Tian Shan, respectivamente. A 
causa de la realization de gigantescos planes de puesta en 
regadio, ha sufrido a partir de 1960 una importante res- 
triccion de su perlmetro (Letolle y Mainguet, 1993) (Fig. 
17.70). Con anterioridad, tenia una profundidad media de 
16 m y una maxima de 68 m cerca de la orilla oeste (Cun¬ 
ningham, 1999a). La Tabla 17.2 recoge los principals da- 
tos hidrologico s del periodo comprendido entre 1960 y 
1990. 


TABLA 17.2 Hidrologia dal Mar Aral entre 1960 y 1990 (Letolle y Mainguet, 1993). 


Aho 

Caudal 

de lot nos (km*) 

Nivel del agua 
(tn) 

Superficie 

(ton*) 

Volumen 

(km 4 ) 

Mineralizacion 

(gr/i) 

Ptsca 

(Tin) 

I960 

40 

53,5 

67.900 

1090 

10 

43.430 

1965 

31 

52,5 

63.900 

1030 

10,5 

31.040 

1970 

33 

51,6 

60.400 

970 

ha 

17.460 

1975 

It 

49,4 

57.200 

840 

13,7 

2.940 

1980 

0,5 

46,2 

52.500 

670 

16,5 

0 

1985 

0 

42 

44.200 

470 

23,5 

0 

1990 

0 

39 

41.000 

330 

26,5 

0 
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FIG UR A 17.70 Evolution del Mar Aral durante el perlodo 
1960-2000 (L eta lie y Mainguet, 1993). 


La retirada de las aguas ha trafdo consigo que los puer- 
tos queden en seco; la pesca se ha reducido desde 48.000 
Trn/ano en 1957 a cero; los pueblos de Pescadores son en 
la actualidad desiertos; las aguas se han polucionado por 
pesticidas y su salinidad se ha inerementado considera- 
blemente; el nivel de los pozos ha descendido 10 m y sc 
han contaminado; la flora y la fauna se han degradado, etc. 
(Ldtolle y Mainguet, 1993). Por otra parte, un porcentaje 
elevado de los suelos irrigados se han salinizado y han te- 
nido que ser abandonados (Beaumont, 1993). 


17.4.4 Subsidencia de origen 
antropico 

Se origina por diferentes causas: extraccidn de fluidos 
{agua, petroleo, gas y fluidos geotdrmicos), hidrocom- 
pactacion, compactacidn y expansion lateral por carga, 
drenaje de turbas, desecacion de arcillas y laboies mine- 
ras subterraneas (Costa y Baker, 1981; Waltham, 1989). 
La subsidencia mas ffecuente en las zonas aiidas es la re- 
lacionada con la explotacion de aguas subterraneas. La ca- 
rencia de agua en estas areas obliga a l hombre a extraerla 
de los acufferos, de cara a la explotaddn agrfcola. La prac- 
tica abusiva de las extraociones produce una subsidencia 
inducida, debida a una disminucion de la presion hidros- 
tatica en la roca almacdn. Esta subsidencia es mas ffe¬ 
cuente en depositos detrfticos no consolidados del 
Terciario y Cuaternario, por lo general formaciones en las 
que alternan arenas y arcillas. Con la extraction de agua 
de las arenas, la presion de los poros disminuye y los gra- 
nos de arena tienen que soportar la carga suprayacente. La 
compresidn de la arena es pequena, mientras que en las 
arcillas la compresibilidades elevada. Estas se adelgazan, 
permitiendo la subsidencia en superficie (Marsden y Da¬ 
vis, 1967). La subsidencia suele afectar imperceptible- 
mente a grandes areas, generando oonos muy tendidos que 
originan danos en edificios y estructuras. Estas zonas de 
endorreismo antropico estan sometidas a inundaciones y 
cuando la subsidencia se produce en el litoral el mar pe- 
netra en ellas, como en el area de la Bahfa de Galveston 
(Tejas) (Fig. 17.71), donde el mar ha inundado areas resi¬ 
dence les (Coates, 1983, 1987). 

En dicha region de Houston-Galveston (Tejas) la ex- 
traccion de aguas subterraneas ha producido un amplio 
cono de subsidencia y mas de 160 fallas con una longitud 
total de unos 500 km (Fig. 17.71) (Holzer, 1984). De to- 
das ellas al menos 86 han sido historicamente activas y 
probablemente resultan de la reactivacidn de fellas del Ter¬ 
ciario en los sedimentos cuaternarios suprayacentes. El 
agua subterranea se extrae sobre todo de lentejones de are¬ 
nas y arcillas (Acuffero Chicot), que forman parte de una 
potente secuencia de sedimentos fluviales y marines no 
consolidados. La extraction de agua comenzd a finales del 
siglo xtx y el bombeo se incrementd a partir de la ddcada 
de 1930. La respuesta fue la generacion de un area de sub¬ 
sidencia subcircular de 12.200 km 2 , con 2,5 m de hundi- 
miento maximo. Ademas, en esta zona se encuentra el 
campo de petroleo Goose Creek, aunque su contribucion 
a la subsidencia parece ser muy pequena. La subsidencia 
fee acorn panada por fellas en el centre y los flancos de la 
depresion, siendo variable la densidad de fellas. Estas fa¬ 
llas se han reactivado historicamente y los escarpes al- 
canzan hasta 1,12 m medidos en una carretera. Las fellas 
se reconocen facilmente y atraviesan carreteras, aerodro¬ 
mes y estructuras similares. 

El record de magnitud y variedad de areas subsidentes 
por extraccion de aguas se encuentra en Central Valley 
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FIG UR A 17.71 Subsidence 
dal terrene desde 1906 a 1978 y 
fellas con indication del labio 
hundido en la region de Houston' 
Galveston (Tejas) (en Holzer, 
1984; segun dates de varies 
aj tores). 
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(California). El Valle de San Joaquin es el area mas im- 
portante, con 13.500 km 2 afectados por el asentamiento y 
con 9 m de subsidencia maxima. Esta comenzd en la dd- 
cada de 1920, aumentando paulatinamente hasta media- 
dos de 1950, en el que la velocidad fue de 0,55 m/ano 
(Poland y Davis, 1969). Luego la subsidencia disminuyd 
a 0,33 m/ano entre 1963 y 1966 y en 1973 llego a ser im¬ 
perceptible, debido al trasvase de aguas del norte de Ca¬ 
lifornia. En 1976 y 1977 la subsidencia se acelero, debido 
a una fuerte sequfa que propicio de nuevo el uso de aguas 
subterraneas. 

En el Centro-Sur de Arizona, se produjo una impor- 
tante explotacidn de agua subterranea a mediados de la 
d£cada de 1940, que dio origen a una importante subsi¬ 
dencia. Se ban idcmificado mas de 50 zonas con una su- 
perficie total de 8.000 km 2 , sometidas a subsidencia, 
agrietamiento y fallas (Holzer et al., 1979). Las grietas 
suelen tener alrededor de l m de anchura y varies metros 
de profundidad. Las longitudes de las fellas varfan entre 
1 lan y 16,7 km, con escarpes de hasta 1 m. Se ban pro- 
ducido importantes danos en las carreteras y sistemas de 
irrigacidn y el trazado de algunos acueductos ha tenido que 
ser modificado (Coates, 1983). 

En el Valle de San Joaquin y en el centro-sur de Ari¬ 
zona se ha producido un lento levantamiento despuds del 
bombeo de las aguas subterraneas. Segfin el Servicio Ge- 
ologico de los Estados Unidos alcanzo unos 6 cm entre 
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1948 y 1967, cerca de Casa Grande (Arizona). Se cree que 
el levantamiento se origina por el rebote isostatico desen- 
cadenado por las grandes extracciones de agua, que redu- 
cen la carga de los materiales infrayacentes (Costa y 
Baker, 1981). 

17.4.5 Degradacion de las zonas 
aridas. Desertificacion 

La degradacion del suelo resulta de una disminucion de 
la calidad del mismo y, por consiguiente, de su producti- 
vidad potencial. Esta deterioracidn puede ser Itsica, que 
se manifiesta por la tnovilizacion de las partfculas mas fi- 
nas; biologica, relacionada con la disminucion de la ma¬ 
teria organica y, finalmente, qufmica que va ligada a la 
concentracion de sales de alta solubilidad. Esta degrada¬ 
cion del suelo es el principal factor de la desertificacion 
(Mainguet, 1991; Middleton y Thomas, 1997; Lopez Ber- 
mtidez, 2002). La desertificacidn afecta a 65 millones de 
Ha, que previamente fueron productivas y en las que vive 
una poblacion de 800 millones de personas (Fig. 17.72). 
Para el Banco Mundial la desertificacion y la salinidad son 
dos de los nueve problemas principales a nivel mundial 
(Goudie, 1990). 

En Espana, unos 27 millones de hectareas, el 53,4% del 
pats, registra una degradacion de los sue los importante. 












FIG UR A 17.72 Distribgcidn de 
las areas con riesgo de 
desertificadbft, propuesta en la 
Conferencia de Desertificaddn de 
las Nadones Unidas, celebrada 
en Nairobi en 1977 (en Goudie P 
1990). 


con perdidas anuales por erosion del suelo del orden del 
tmlldn de tone la das (MOPU, 1987). En el sureste espanol 
la desertificacion se agrava con un incremento de la ero¬ 
sion hfdrica, que alcanza 300 Tm/Ha/ano (Lopez Bermu¬ 
dez, 1986). No se dispone de datos para toda Espana sohre 
los demas procesos de desertificacion (salinizacion, ero¬ 
sion eolica, degradacion fi'sica y biologiea del suelo, etc.) 
(Lopez Bermudez, 1988). Recientemente se han incre- 
mentado los estudios de erosion hfdrica en Espana con el 
Proyecto Luodeme, mediante la instalacion y coordination 
de la Red de Estaciones Experimentales de Seguimiento 
y Evaluation de la Erosion y Desertificacion (RESEL), ex- 
tendida por una gran parte del territorio national (Rojo y 
Sanchez, 1996). 

En la Conferencia Mundial sobrc Desertificacion 
(UNCOD), celebrada en Nairobi en 1977, las Naciones 
Unidas propusieron un plan de action para combatir la de¬ 
sertificacion. Allf se definio la desertificacion oomo la dis- 
minution o destruction del potential biologico de la tierra 
que puede conducir finalmente a condiciones semejantes 
alas de los desiertos (UNESCO-FAO, 1977). Existen mu¬ 
te otras definiciones en las que se enfatiza el papel del 
hornbre o del clima (Baumer, 1990; Mainguet, 1991; Tho¬ 
mas y Middleton, 1994). Este riesgo de desertificacion sur¬ 
ge de la interaction entre el sistema ffsico y biologico 
natural y la accion del hornbre. Estas drcunstandas se han 
agravado debido a la explosion de la poblacion hum ana en 
el siglo xx (Goudie, 1986, 1998). 

En la degradacion de los desiertos intervienen proce¬ 
sos ffsicos como la erosi6n hfdrica y eolica, de los que nos 
hemos ocupado con anterioridad. El proceso fisicoqufmi- 
co mas importante de las zonas aridas es el de la salini- 
zacidn y sodificacion de los suelos, que resulta de la 
acumulacion de sales solubles (cloruros, sulfatos y car¬ 
bonates de sodio, magnesio y calcio) (Rhoades, 1990). La 
sodificacion implica un enriquecimiento en sodio. Segun 
la FAO, un suelo es clasificado como salino cuando su 
contenido en sales solubles excede el 1-2 % en los 20 ems 


superiores. En estos suelos la sal acumulada asciende por 
capilaridad para dar eflorescencias y oostras salinas. 

La salinizacion inducida por el hornbre es consecuen- 
da de la puesta en regadfo de areas aridas y semi aridas 
(Fig. 17.73) y afecta a una tercera parte de los 200 millo- 
nes de Has regadas en el mundo (Tabla 17.3) {Goudie, 
1990a). Sus efectos son, entre otros, la modificacion de la 
estructura del suelo, el descenso de la permeabilidad y 
porosidad y la reduccion de la vegetation natural o cul 
tivada o incluso su desaparicion total (Fig. 17.74). Tam- 
bidn la salinizacion puede ir ligada a sobreexplotacion de 
acufferos en zonas litorales, que da lugar a la intrusion 
de agua del mar. Otra causa es la disminucion de la lle- 
gada de agua dulce a las areas deltaicas (por ejemplo el 
delta del Nilo) como consecuencia de la construccidn de 
la presa de Aswan (Mainguet, 1991). 

La salinizacion de la Depresidn del Ebro (Fig. 17.75) 
se debe a la aridez del area, al contenido salino de las ro- 
cas sedimentarias aflorantes, a la redistribution de las sa- 


TABLA 17J Porcentajes aproximados de tierras de 
regadio afectadas por salinizacion en diferentes paises 
(Goudie, 1990a). 


ArgeEia 

10-15 

India 

27 

Egipto 

30 40 

Iran 

<30 

Senegal 

10-15 

Iraq 

50 

Sudan 

<20 

Israel 

13 

Esfados Unfdos 

20-25 

Jordan la 

16 

Colombia 

20 

Pakistan 

<40 

Perii 

12 

Sri Lanka 

13 

China 

15 

Siria 

30-35 

Chip re 

25 

Australia 

15-20 
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FIG DBA 17.73 Aguas 
canalizadas derivadas dal Rio 
San Juan, precedents de los 
Andes, Dique San Emfl&no. San 
JUan (Argentina). Estas aguas 
lenen uses variables en estas 
lenas de elevada aridez. 



FIG URA 17.74 Cultivos de 
oereales afectados per 
slinizacidn en la Hoya de 
jfyerbe, provincia de Huesca. 
Depresidn del Ebro. 



FlGL'RA 17,75 Distribucidn de 
dreas salinas en la Depresidn del 
Ebro (Alberto, 1989). 
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les y su concentric ion en determinadas circunstantias ge- 
omorfologicas favorables, asi conio a diversos aspectos in- 
trinsecos de los suelos y practicas agrfcolas (Alberto, 
1989; Heriero et at., 1993). Entre estas lUtimas destacan 
el sobrerriego y la nivelacion de las tierras. Es conveniente 
utilizar riegos por aspersion y por goteo de cara a preve- 
nir la salinizacion. El problema de la salinization ligada 
al regadxo es muy importante econdmicaraente (Zekri et 
at., 1990). En la region central del Valle del Ebro hay 
5.360 km 2 de zonas de regadfos, de los que l .000 km 2 son 
suelos afectados por sales y 1.500 km“ necesitan algun 
control (Heirero y Aragties, 1988; Herrero et at., 1993). 

En el Valle de San Joaqufn (California), 160.000 Has 
estan afectadas por sales y se calcula que para el ano 2080 
seran improductivas 445.000 Has (Sheridan, 1981). 

En las zonas desdrticas la precipitation varfa enorme- 
mente y por consiguiente el caudal de los rfos experiments 
importantes fluctuaciones. Esto conlleva a unas variacio- 
nes muy importantes en la salinidad, como se refleja en el 
no Casamanoe (Senegal) (Fig. 17.76), que afectan a la dis- 
ponibilidad de agua potable y de riego. En octubre de 1968 
la salinidad era baja, coincidiendo con la dpoca de lluvias, 
mientras que en mayo de 1984 todo el rfo tenfa un conte- 
nido salino superior al del agua marina (35%) y cerca de 
la desembocadura triplicaba este valor (Farmer y Wigley, 
1985). 

Como ya hemos indicado las practicas agricolas ina- 
decuadas, uni das al sobrerriego, dan lugar a procesos de 
salinizacion en unos casos y de lixiviacion en otros. Por 
eso, tal y como senala Mainguet (1991): «Es absoluta- 
mente vital que la irrigation, especialmente en los gran¬ 
de s proyectos.en ecosistemas fundamentalmente aridos y 
semiaridos, se considers solo como la ultima opcion en la 
planificacidn». 

Otra causa de la degradation de las areas desdrticas, 
ligada a la actividad humana, es el cultivo abusive en es¬ 
tas zonas de escaso potencial agrfcola. A veces, es conse- 


cuencia de la introduction en la agricultura de mOtodos fo- 
raneos inadecuados (Thomas y Middleton, 1994). Esta 
presidn trae cons igo que el suelo se haga estOril, se a ban- 
done y quede sometido a erosidn hidrica y eolica. Existen 
muchos ejemplos en China, Sahel, Rajastan, etc. La de- 
forestacion es muy importante en algunas zonas y resul¬ 
ts de la utilization de la madera con fines dom&ticos, 
dado que la energfa elOctrica o el gas son muy caros para 
la mayorla de los habitantes de estas areas. De este modo, 
las acacias han desaparecido de Jartum (Sudan) en un ra¬ 
dio de 100 km y ahora se transporta la madera de hasta 
500 km (Goudie, 1990). 

Globalmente, el numero de cabezas de ganado vacu- 
no ha aumentado un 38% entre 1955 y 1976 y el de ove- 
jas y cabras un 21% (Goudie, 1990). En muchas areas el 
numero existente ha superado a la capacidad de la tierra 
y ha dado lugar al sobrepastoreo (Fig. 17.77). A esto se 
une la puesta en cultivo de determinadas zonas que dis- 
minuye la superficie de pastas. La pdrdida de la coberte- 
ra vegetal trae consigo el incremento de la erosion hidrica 
y eolica. En el norte de China la cubierta de vegetacidn 
esteparia ha sido degradada por sobrepastoreo y se obser- 
van una serie de anillos de degradation en torno a los po- 
zos de agua (Fig. 17.78): un area central con un radio de 
300 a 500 m con poca vegetation, a menudo con suelo 
desnudo; un segundo anillo con un radio de 500 a 1.000 
m donde estan dispersas algunas hierbas y arbustos resis- 
tentes y, mas alia, a una distancia de l .000 a 3.000 m del 
pozo, ia vegetation retorna a la normalidad (Mainguet, 
1991). 

Los problemas de desertificacidn son muy graves. 
Tdcnicamente, la desertificacion puede detenerse y po- 
drtan restaurarse muchas areas degradadas para nuevas 
productions, pero las soluciones son muy costosas. Los 
remedios preventivos para salvar la cobertera de vegeta- 
cidn se basan en introducir nuevas especies y adoptar va- 
riedades mas resistentes a la escasez de agua y a las sales. 



FlGL’RA 17.76 Distintos 
grades de salinidad del Rio 
Casamanoe en funoida de la 
disianda desde agues arriba a la 
desembooaduia. La Ifnea 
horizontal indica la salinidad del 
agua del mar. 1: octubre 1963. 

2: julio 1969. 3: ma^j, 1984. 

4: septiembne 1984 (Farmery 
Wigley p 1985; en Mainguet 1991). 
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FIG UR A 17.77 Parcsla 
experimental vallada para et 
estudio de la emsidn hidrica, an 
la que se observe an mayor 
porcentaje de cobaiteia vegetal 
que an el entorno de la paioela, 
despues de ouatio anos desde $y 
hstalacion. Esto es debido a I 
sobrepastoreo de ganado ovino y 
caprine. MishorAdumrn p Desierto 
de Judea {Israel). 




FIGl 1 HA 17.78 Degradacidn producida por sobrepastoreo. 

1: superficie eluvial desnuda, 2: zona vegetada. 3: cobertizos para 
d ganadoy pozos. 4: carreteras y oaminos (Mainguet, 1991). 


Igualmente, hay que mejorarel uso del agua, combatir la 
erosion hfdrica y eolica y tambicn luchar contra la igno- 
rancia con programs s sociales de adiestramiento a todos 
bs nivclcs. 

17.4.6 Presas de tierra y balsas 

En las zonas aridas el balance hidrico es negativo y, por 
consiguiente, carecen del agua necesaria para el desarro- 
llo de estas areas. Las presas han sido una parte vital de 
la civilizacion humana durante milenios, ya que han pro- 


porcionado el agua suficiente para los usos del hombre, re¬ 
des de irrigacion y, en ocasiones, producen energfa hi- 
droclcctrica, como la Presa de Aswan (Singh, 1996). Las 
presas construidas por rocas y/o material suelto se deno- 
minan presas de tierra. Enlas zonas aridas son muy nu- 
merosas, debido a su bajo coste y a una construccidn 
relativamente simple. Se ealcula que aproximadamente se 
ha producido en el mundo, desde el siglo xn, la rotura de 
unas 2.000 presas (Jansen, 1980). En los Estados Unidos, 
se han realizado 3.604 presas de tierra, que constituyen el 
73% del total del mimero de presas (Singh, 1996). 

El gran niimero de roturas de las presas de tierra, con 
sus posteriores inundaciones, revela la vulnerabilidad de 
estas estructuras y el riesgo que producen, tanto en p6rdi- 
das humanas como materiales (Gutierrez et al., 2003). El 
oolapso de estas presas puede deberse a diferentes causas 
(Garret y Costa, 1982; Sherard, 1992): el piping y la kars- 
tificacton son los dos procesos mas frecuentes, Lou (1981, 
en Singh, 1996). En una recopilacion de varios trabajos 
llevados a cabo en diferentes partes del mundo, se senala 
que los procesos de piping han sido los causantes del 37% 
de las roturas de las presas. En el sector occidental de los 
Estados Unidos el 60% de las presas de tierra con altura 
superior a 15 m han sufrido la rotura por procesos de pi¬ 
ping (Von Thun, 1996). 

La utilizacion, en la construccion de presas de tierra, 
de suelos con ardllas dispersivas puede conducir a series 
problemas geot&nicos si no se toman las medidas apro- 
piadas (Sherard et at, 1972a; Jones, 1981,1990; Knodel, 
1991). El piping que afecta a las presas de tierra constitu- 
ye un amplio riesgo, debido a que las arcillas dispersivas 
tienen una gran distribueion geografica y se encuentran en 
una gran variedad de secueneias sedimentarias, tales 
como depositor de origen lacustre, sedimentos de abani- 
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cos aluviales, depdsitos de ladera o facies de llanura de 
inundation cn sedimcntos fluviales (Sherard et al., 
1976). Para Colelough (1978) el piping (tunnel erosion) 
en Tasmania es la forma de erosidn mas frustrante e in- 
adiosa. Esta des truce ion subsuperficial se lleva a cabo 
con la presencia de arcillas hinchables o altos valores de 
ESP (porcentaje de sodio intercambiable) en la pasta sa- 
turada (Gutidrrez et al., 1995, 1997; Gutidrrez, 2001, 
2005). La accion del agua en estas circunstancias produ¬ 
ce lo que Sherard et al. {1972b) denominan «frac foliation 
lidrauliea» para referirse a eualquier forma de rotura por 
pfping. Este es particularmente ftecuente en aridisoles de 
Africa, Australia y Norteamdrica (Jones, 1981). Aunque 
son muy susceptibles al piping las arcillas de los suelos 
al dispersarse en agua dulce, se pueden utilizar en la cons¬ 
truction de presas de tierra si se toman las pnecauciones 
adecuadas (Sherard y Decker, 1977). 

Dos ejemplos de presas de tierra en Oman nos ofrecen 
datos interesantes sobre la investigation de estas presas. 
Al-Rujeibi et al. (2002) indican que en su pai's se han cons- 
truido 17 presas de tierra para laminarias inundaciones y 
iecargar el agua subterranea. Se han estudiado los sedi- 
mentos recogidos en nueve presas. Las investigaciones se- 
halan que la erosion (sediment yield ) es directamente 
proportional al caudal y su relation es inversa al tamano 
de la cuenca y de la precipitation. Tambidn en Oman (Al- 
khanbashi, 2002), donde la precipitacion media anual es 
de 100 mm, el rapido desarrollo de la region estudiada ha 
incrementado la demanda de agua. El excesivo bombeo ha 
producido el descenso del nivel de agua subterranea, que 
ha conducido a la emigration tierra adentro de la interfe¬ 
re agua dulce/agua salada. La presa de tierra construida 
ha paralizado la emigration de la interfese y ha mejorado 
la calidad del agua prdxima a la costa. 


Las estructuras disehadas para disponer de agua en las 
zonas aridas son las balsas, de tamano muy variable, se- 
gtin los usos a los que se dediquen. Se trata de vadados 
de tierra que se rellenan con agua procedente en ocasio- 
nes de embalses. Con el fin de incrementar la capacidad 
de la balsa suelen recrecerse con materiales extra fdos 
del vadado. La balsa para riego de San Juan, a unos 2 km 
al norte de Altorricdn (provinda de Huesca, Depresidn del 
Ebro) (Fig. 17.79), tiene 400 m de largo por 230 m de an- 
chura, la profundidad maxima es de 19 m y sus laterales 
se inclinan entre 24 y 30°. La capacidad de almacena- 
miento es de 850.000 m 3 . El area en la que se encuentra 
tiene una precipitacion anual media de 460 mm y la bal¬ 
sa esta excavada fundamentalmente en lutitas miocenas. 
A su vez, los dep6sitos miocenos horizontales estan fosi- 
lizados por un glads cubierto, que arranca de la gran es- 
trudura del Anticlinal de Barbastro cuyo nticleo son yesos 
oligocenos. Como consecuencia, los materiales del glacis 
de hasta 4 m de potencia tienen un 40% de yeso. Sobre 
estos glads se ha recrecido la balsa con parte de las luti¬ 
tas compactadas extra Idas. 

Las arcillas miocenas estudiadas pordifraccion de Ra- 
yos-X indican una mineralogta de arcillas de illita y clo- 
rita fundamentalmente a las que acompanan esmectitas. 
Los valores del porcentaje de sodio intercambiable en el 
extracto de pasta saturada indican que en algunos niveles 
puede produdrse la dispersidn de las ardllas (piping) (Gu- 
tidrrez et al., 2003). 

En las pruebas de llenado se produjo el 21 de enero 
de 2001 la rotura catastrofica, en la que derramaron 
300.000 m 3 de agua (Batalla y Balasch, 2001), inundan- 
do numerosas hectareas de campos de cultivo y produ- 
ciendo danos en los trabajos de irrigacidn. La rotura 
produjo una brecha de forma trapezoidal (Johnson e Dies, 



FIGU RA 17.79 Balsa de San 
Juan, excavada en arcillas 
miocenas, partiaimente rellena 
de agua. AltorTic6n p piovincia de 
Huesca (Depresion del Ebro). 
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1976) en el relleno de la balsa de 10 m de profundidad 
y 16 X 10 m de anchura (Fig. 17.80). La iotura fue pro- 
ducida por la circulacion de agua a travds de los depdsi- 
tos aluviales que disolvieron las partfeulas de yeso de los 


raateriales del glacis cubierto, favonecidas por el gra- 
diente hidraulico. A la rotura colaboro los pipes genera- 
dos en los materiales de iecrecimiento de la balsa 
(Gutierrez et ah, 2003). 


FlGL'RA 17.80 Seccion 
trapezoidal producida por la 
salida de agua do la balsa de 
San Juan. Se pueden observer 
Ids depdsitos del recrecimiento. 
Altorricdn, provinda de Huesca 
pepresidn del Ebro). 
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I 


Introduction 


Los tropicos son las regiones situadas en el Trdpioo de Can¬ 
cer (23,5 °N) y el Trdpioo de Capricomio (23,5 °S). Estos 
l/mites engloban las areas en las que el sol puede estar en 
position cenital. Por lo tanto, estas zonas de bajas latitudes 
neciben una gran cantidad de radiation solar. Este calor 
inintenumpido entrana importantes consecuencias biologi¬ 
cal, ya que se desanolla una considerable cubierta vegetal, 
que influye substantialmente en la morfogenesis de estas ie- 
giones. En estas zonas intertropicales nos encontramos con 
grandes espatios de desiertos calidos, junto con importan- 
tes areas de elevadas precipitaciones. Estas tircunstantias 
obligan a llevar a cabo una separation en diferentes am- 
bientes, que puede estar basada en distintos criterios, tales 
como climaticos, biologicos y geomorfologicos, entre obos. 
La subdivision siempre resulta diflfcil, sobie todo en areas 
oontinentales (Reading et at., 1995). 

Algunos autores delimitan los tropicos htimedos utili- 
zando criterios de vegetation y consider an que se caracte- 
rizan por la escasez o ausentia de rasgos xeromorficos en 
la vegetation y desarrollo de selva, bosques deciduos y sa- 
banas (Fosbeig & at., 1961). Otros utilizan criterios clima- 
ticos y establecen ootno Ifmite la temperatura media de 
18 °C para el mes mas frfo (Koppen, 1936). Tambitin se ha 
propuesto la precipitation media anual, pero existe una gran 
discrepantia entre los investigadores. Koppen (1936) lo si- 
tiia en 450-600 mm y Tricart (1974a) entre 750 y 800 mm. 

En las zonas tropicales viven alrcdcdor de 2.400 mi- 
llones de personas, aproximadamente el 45% de la pobla- 
tion mundial. Casi todos residen en los trdpioos htimedos 
y alrededor del 60% en Asia oriental y meridional. El prin¬ 
cipal sector de la eeonom/a es la agricultura y obviamen- 
1e dependen en gran medida de la variabilidad climatica y 
de los sucesos catastrdficos (Me Gregor y Nieuwolt, 1998). 

La tnayona de la superficie ocupada por los tropicos 
no aridos esta situada en zonas cratdnieas estables, cons- 
tituidas basicamente por rocas plutonicas y metamdrficas 
precambricas, que corresponden fundamentalmente a 
Africa central y al escudo brasileno. Estos materiales ban 
sufrido una larga denudation, que ha trafdo consigo el de¬ 
sarrollo de extensos aplanamientos. Debido a este escaso 
gradiente topografreo, la velocidad de erosidn es muy baja 
y, por el contrario, la meteorizacion progresa sin dificul- 
tad. Todo ello permite estudiar la evolucion del modelado 
durante largos periodos de tiempo y en condiciones de es- 
labilidad cortical (Thomas, 1974). 

For el contrario, en las regiones afectadas por la tecto- 
nica alpina y con importantes relieves, que corresponden 
fundamentalmente a Indonesia, Sureste asiatico, America 
Central y Anti lias, las velocidades de denudaccion son muy 


elevadas y, por consiguiente, la meteorization no puede pro¬ 
fundi zar. Ademas, las rocas aHorantes dominantes son dis- 
tintas a las de las zonas estables, con grandes afloramientos 
calcareos en los que se desanolla un karst singular. 

Ya indicam os en capftulos anteriores que en las regio¬ 
nes aridas, sobre todo en las setniaridas, son frecuentes los 
perfiles de meteorizacion caracteristicos de zonas tropi¬ 
cales hdmedas. Esto indica que en esas zonas secas rei- 
naron en el pasado condiciones mucho mas hiimedas. Por 
lo tanto, el reconocimiento de los procesos y depositos de 
los tropicos htimedos ayuda a interpretar las variaciones 
climaticas en tiempos pret^ritos. 


18.1.1 Caracteristicas climaticas, 

vegetation y dominios 
morfoclimaticos 

Los parametros climaticos juegan un pa pel fundamental 
en la actividad e intensidad de los procesos geomorfolo¬ 
gicos y en la naturaleza de las formas resultantes (Faniran 
y Jeje, 1983). Por eso es conveniente conocer la magni- 
tud de estos parametros y la variabilidad de los tnismos. 

Las temperaturas en ios tropicos htimedos son mode- 
radas y no superan los 34 °C, a diferentia de los desier¬ 
tos tropicales con valores superiores a 50 °C. Las 
temperaturas medias anuales fluettian entre 24 y 30 °C, 
ajustadas a niveles del mar, y las variaciones estacionales 
y anuales son menores de 2 °C. Esta uniformidad ttirmi- 
ca se intemimpe con el incremento de altura, que va acom- 
panada por un aumento de la nubosidad. 

En los tropicos htimedos la humedad es siernpre alta y 
la humedad relativa supera generalmente el 80%. Los va¬ 
lores a lo largo del ano se apartan muy poco de esta cifra. 
La evapotranspiracion potential es maxima en las zonas 
ecuatoriales y varla entre 1.000 y 1.500 mm/ano. 

La precipitation, excepto en las zonas muy elevadas, es 
de lluvia. Como las temperaturas son bastante uniformes, 
la estationalidad viene marcada por la variabilidad de las 
precipitaciones. Estas suelen ir aoompanadas por lluvias de 
tormenta, que contribuyen al 90% de la precipitation total 
en zonas de sabana. La mayorfa de las tormentas se de- 
sencadenan por la tarde y son de corta duration. La maxi¬ 
ma registrada fue de 1.870 mm en un d/a, en Cilaos (Isla 
de la Reunion) el 16 de marzo de 1952. En las zonas tro¬ 
picales hfimedas el 40% de las precipitaciones tienen in¬ 
tensities que superan los 25 mm/hora y se conocen 
registros con intensities de 340 mm/hora en unos pocos 
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minutes {Reading et al., 1995). Los regfrnenes de precipi¬ 
tation son los siguientes (Birot, 1973): l) areas tropicales 
de las regiones ecuatoriales con influenda de la zona de 
conveigendaintertropical, lluvias a lo largo de todo el ano 
y un unico maximo. Las precipitaciones medias anuales 
son del orden de 2.000 mm o muy superiores. 2) Areas de 
latitudes alrededor de 10° al norte y sur del Ecuador, con 
dos estaciones secas y dos lluviosas y precipitaciones que 
oscilan entre 1.000 y 2.000 mm. En este regimen tropical 
humedo y seco las estaciones de lluvias pueden ser mas 
cortas y las precipitaciones alcanzan 650-1.000 mm. 3) El 
regimen seco con precipitaciones entre 250 y 650 mm se 
sitiia en los margenes des&iicos. 

La vegetacion de los tropicos humedos responde al re¬ 
gimen climatico existente. Asf, se diferencia la pluvisilva 


ecuatorial constituida por arboles muy proximos de hasta 
40 m de altura con grande s hojas perennes y miles de es- 
pecies arboreas (Fig. 18.1). La elevada densidad de vege¬ 
tacion arborea genera una continua sombra en el suelo. La 
vegetacion costera estarepresentada por los manglares. Se 
desarrolla principalmente en las cuencas del Amazonas y 
Congo, America Central, Antillas y sureste asiatico e In¬ 
donesia. La sabana es la consecuencia de un regimen cli¬ 
matico tropical humedo-seco. Esta formada por arboles 
muy aislados, a veces agrupados en corredores en el fon- 
do de los valles, que surgen sobre un campo de gramfne- 
as de gran porte, generalmente de altura superior a una 
persona (Fig. 18.2). Los incendios en verano de estas gra- 
mfneas amarillas secas son muy frecuentes y son los res- 
ponsables, para algunos autores, del predominio de las 



FIG UR A 18.1 Pluvisilva 
equatorial an el Amazonas. 
Manaus (Brasil). 



FIG UR A 18.2 Sabana oon 
vegetacion de giammeas y 
arboles disperses. Parque 
National de Nairobi (Kenia). 
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mismas sobre el bosque (Fig. 18.50). Se localizan funda- 
mentalmente en Africa central y meridional con acacias 
de copa horizontal y baobad, en Suram6rica (campos ce- 
rrados), India, sureste asiatico y Australia (Tricart, 1974a). 
La coberiera de vegetacidn efectua una labor de protec- 
cidn de la superficie del suelo debida a la interceptacion, 
que Uega a ser del 20-30%. Adcmas contribuye a la me¬ 
teor! zacidn ffsica, mediante la penetracion de las rafces en 
las diaclasas, y a la alteracidn quimica mediante la activi- 
dad de acidos organicos. Tambidn la vegetacidn protege 
de la erosion hfdrica y ayuda a la contencion de los mo- 
vimientos de masa, que se desarrollan fundamentalmente 
en periodos de intensas precipitaciones. 

Como las temperaturas son muy homogdneas, las di- 
fcrcnciacioncs climaticas se efectfian en funcion de las 
precipitaciones. Para los tropicos hdmedos y zonas de 
Iransicidn se establece un Ifmite de precipitaciones anua- 
les superiores a 750 mm (Thomas, 1994a). Engloba los cli- 
mas de pluviisilva Af y Am y de sabana Aw y As (Koppen, 
1936). 

Morfoclimaticamente, la diferenciacion es similar ya 
que las precipitaciones y la vegetacidn resultante itnpri- 
men un caracter determinativo a las regiones tropicales hti- 
medas. No obstante, hay que tener en cuenta las 
numerosas herencias geomorfologicas existentes de otros 
dimas, tanto en las areas de los climas ecuatoriales como 
en los Mmedos y secos, aunque son mas manifiestas en 
estos (iltimos prdximos a las zonas de climas secos. Los 
procesos geomorfoldgicos dominantes en los trdpicos M- 
medos son la intensa meteorizacion quimica, los movi- 
mientos de masa y la erosidn fluvial; 6sta es mucho mas 
importante en las regiones de climas hiimedos y secos 
(Wilson, 1969). 

Sin duda, la meteorizacion profunda y la evolucion de 
sus perfiles son uno de los rasgos mas caracteristicos de 
esta zona morfoclimatica. No obstante, algunos autores 
dudan de la existenda de una geomorfologfa climatica 
tropical (Stoddart, 1969a) y otros de la diferenciacion de 
la zona tropical en el conjunto global morfoclimatico 
(Douglas, 1978; Gupta, 1993). Este filtimo autor seriala 
que los procesos y formas en los trdpicos dependen solo 
pardalmente del clima y existen en ellos otros iactores 
como la neotectonica, litologta, suoesos episodioos y ca- 


18.2 Lateritas 

En la literatura existen varias denominaciones para el t6r- 
mino de laterita,tal como costras endureddas (duricrusts), 
plintita, laterita fdnica, ferricreta, etc. {Thomas, 1974). Las 
lateritas son de diffcil definicidn, ya en el siglo xix se re- 


tastroficos (dclones) y acciones antropicas. Todo ello es 
derto, pero hay que tener presente que todos los proce¬ 
sos y factores serialados, de caracter no climalico, tienen 
lugar a lo largo de todo el globo tenaqueo y se superpo- 
nen a las causas climaticas. Parece que esta vision co- 
rresponde a areas muy pobladas con una neotectonica 
importante, que son muy diferentes a las zonas africanas 
y brasilenas, donde los antiguos aplanamientos han fa- 
cilitado el desarrollo de potentes alteritas y, a su vez, los 
cambios ambientales han produddo modelados laterfti- 
cos, superficies grabadas, etc., caracteristicos de las zo¬ 
nas tropicales hrimedas. 

Biidel (1977,1982) sehala que las zonas tropicales hii- 
medas son oompletamente distintas de las otras zonas mor- 
foclimaficas. En ellas no se desarrollan terrazas, llanuras 
de gravas o llanuras de inundacidn como en los ectropi- 
cos (zonas templadas), ni mantos de loess. El suelo es mu¬ 
cho mas prof undo que el de los ectropicos y rioo en costras 
y concreciones. En los tropicos son frecuentes los insel- 
bergs de tamaho variable, que destacan sobre extensas su- 
perfides de erosion, que se meteorizan a medida que se 
forman. Las zonas montanosas se caracterizan por una 
profunda diseccidn. Asume que la morfodinamica de las 
tierras bajas tropicales es totalmente diferente y que en es- 
tas zonas el relieve esta controlado por la creacion de las 
superficies grabadas {etchsurfaces). 

Tricart y Cailleux (1965) diferencian una zona inter- 
tropical con temperaturas calidas y un flujo fluvial cons- 
tante. En funcion de la distribucion de las predpitaciones, 
de su total anual y de la densidad de la coberiera vegetal 
subdividen la zona en dominio de sabana, con una pre- 
cipitacion menor y una oobertera vegetal menos densa. La 
arroyada difusa es considerable y la meteorizacion quf- 
mica potente y discontinua en el tiempo. En resumen, una 
sabana es una pradera o pastizal seco con arboles disper¬ 
ses. El dominio de selvas se caracteriza por una espesa 
cubierta de vegetacidn y mayores precipitaciones. En 61, 
las acciones qufmicas y bioqufmicas alcanzan su maxima 
intensidad. Sin duda, es la comunidad mas rica y produc- 
tiva del mundo. Las selvas se han reducido a la mitad por 
accion antropica (Cunninghan, 1999b). En ellas se en- 
cuentran las 2/3 paries de la masa vegetal y aproximada- 
mente la mitad de todas las especies vivientes del mundo. 


conocian por sus propiedades fisicas, como su resistencia 
y color. Buchanan (1807) describe un material lo sufi- 
cientemente blando para cortarse en bloques con un ins- 
trumento de hierro, pero que se endurece al secarse. Por 
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eso se utiliza para fabricar ladrillos. En el paso al siglo xx 
se comenzo a definir la Laterita en fundon de su composi- 
cion qui'mica. Se utilizo el contcnido en hierro, aluminio y 
las reladones de la SiO, con rcspecio a A1 2 0 3 y Fe 2 0 3 . 
Existen numcrosas definiciones de laterita (Alexandre y 
Cady, 1962; Sivarajasingham et al ., 1962; Norton, 1973; 
Schellraann, 1981; etc.), pero se diferendan muy pooo unas 
de otras. Se considera a la laterita como originada en am- 
bientes de intensa alteracion qufmica, carente de elemen- 
tos alcalinos y alcalino tdrreos, enriquedda en hierro y 
aluminio y con cantidades important®? de cuarzo y caoli- 
nita. Se endurece por humededmiento y secado. 

Por otra parte, existe una controversia entie el concepto 
pedologico y geomorfologico de laterita. Los edafdlogos 
entienden que el suelo laterftico es un suelo residual en- 
riquecido en hierro en su parte s uperior en condiciones de 
humededmiento y secado, mientias que para los geo- 
morfologos las lateritas se forman en situaciones geo- 
morficas especiales y los predpitados se producen en la 
zona de fluctuacion del nivel freatico. Por eso, los edafd- 
logos consideran a este tipo de lateritas como suelos tro- 
picales podzolicos. Todo ello ha conducido a una 
diferenciacion entre lateritas edafog^nicas y lateritas ge- 
neiadas por fluctuacion de nivel freatico (McFarlane, 
1976). Esta controversia adquiere visos de diffdl enten- 
dimiento cuando se intentan explicar potencias de 60 m o 
mas (Hays, 1967), diftcilmente argumentables para un ori- 
gen edafogdiico. Segun Goudie {1973) este ultimo tipo re- 
quiere un horizonte de pocoespesor, pero no se encuentra 
en la mayorfa de los casos. 

18.2.1 Constitucidn y estructuras 

Los analisis qu tmicos de AI 1 O 3 , FevQs, Si0 2 y de minerales 
de la ardlla de las lateritas perm iten proyedarios en dia- 
gramas triangulares y con ello llevar a cabo diferenciacio- 
nes de caracter composicional. Se utilizan los porcentajes 
de FeA, AtjC^ y caolinita (Bardossy y Aleva, 1990), mien- 
tras que Dury (1969) y Schellmann (1981) sustituyen la 
caolinita en el diagrama por Si0 2 (Fig. 18.3). Estos estudios 
reflejan una amplia variedad composicional, incluso dentro 
de un mismo nivel. Thomas (1974) propone simplificar la 
amplia terminologfa utilizando trcs denominaciones: bau- 
xita para una costra rica en aluminio, silcreta cuando el con- 
tenido en sflice es elevado y reserva el vocablo laterita para 
los materiales de composicion intermedia. 

Como la laterita se genera a partir de un residuo re¬ 
sultant® de la meteorizacion qufmica de la roca, debemos 
esperar que exista un reflejo directo de la composicidn de 
la roca madre. A escala regional se observan, a veces, va- 
riacioncs en el contenido en hierro y a menor escala no 
existen unas relaciones claras entre la qufmica de la late¬ 
rita y la roca madre. Por otra parte, no se puede generali- 
zar que la formacidn de la bauxita esta favorecida por 
rocas ricas en AljOj (McFarlane, 1983). 



FIGURA 18.3 Diagrama triangular en el que se situan 
diferentes tipos de costras en funddn de su cnmposicidn 
quimica (Dury, 1969). 


Los principales minerales de neoformacion que cons- 
tituyen las lateritas son los dxidos e hidroxidos de hierro 
y aluminio tales como la hematites (Fe,0 3 ), goethita 
(FeO.OH), gibbsita (AlfOH),), boehmita (AlO.OH) y 
diasporo (AlO.OH) y los minerales de la arcilla como 
la caolinita y halloysita (Al 4 Si 4 O l 0 (OH) IS ), ambos con la 
misma composicidn. Todos los minerales de neoformacion 
tienden a una mayor estabilidad en consonancia con las 
circunstancias ambientales y en los medios tropicales hu- 
medos se modifican fundamentalmente por el proceso de 
lixiviacion. La caolinita puede proceder de la alteracion de 
los feldespatos 0 de una montmorillonita de neoformacion. 
La goethita deriva directamente de la biotita y hornblen- 
da y la hematites de la goethita por deshidratadon. La me- 
teorizadon de los feldespatos puede originar directamente 
gibbsita, aunque ^sta se genera normalmente por desilici- 
ticacion de la caolinita. 

Las lateritas presentan diferentes estructuras, y son 
muy frecuentes los nddulos sin estructura interna y los pi- 
solitos (diametro > 2 mm) y oolitos (< 2 mm) con capas 
conccntricas. Estos pueden presentarse como concrecio- 
nes sueltas o empaquetadas formando una laterita oolfti- 
ca o pisolftica cementada. La estructura concentrica se 
forma por enriquecimiento en la zona de fluctuacion del 
nivel freatico. Los pisolitos edafog 6 nicos estan engloba- 
dos por material suelto, tienen forma y tamano irregular 
y una capa externa de manganeso (McFarlane, 1976). 
Otros tipos de estructuras de las lateritas son la vermicu¬ 
lar, vesicular, celular, tubular, etc., en la que la diferen- 
dacion esta basada en la forma de las cavidades. Esta 
terminologfa no aparece claramente definida y McFaria- 
ne (1976,1983) utiliza solo el vocablo vermiforme para 
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caracterizar a las lateritas con tubes y cavidades en su in¬ 
ferior (Fig. 18.4). El diametro de estos conductos es de 2- 
3 cm y suelen estar rellenos de caolfn. El origen de estas 
estructuras es complejo. Se atribuye a la actividad de las 
fermitas (corazas termfticas de Erhardt, 1951) y a la pe- 
netracion de las rafees de las plantas. Para McFarlane 
(1976) son un tipo de estructuras resultantes de la preci¬ 
pitacion, que solo se encuentra en las lateritas formadas 
por fluctuacion del nivel freatico. Este autor tambten in- 
dica que las laterfticas pisolfticas son lateritas inmaduras, 
mientras que las vermiformes son maduras y estas deri- 
van de las primeras. Por consiguiente, se pueden encon- 
trar estructuras pisolfticas alternando con vermiformes. 

18.2.2 Factores que afectan 
a su formation 

Las lateritas y bauxitas se encuentran en una gran varie- 
dadde tipos de roca (Mabbutt, 1961b; Goudie, 1973; en- 
Ire otros), pero la mineralogfa de las rocas influye 
substancialmente en la composicion de las rocas laterfti¬ 
cas (Thomas, 1994a). No obstante, hay zonas en las que 
una determinada litologfa favorece el desarrollo de las la¬ 
teritas, mientras que en otras la misma litologfa inhibe su 
foimacion. Todo ello parece indicar que existen otros fac- 
toies de mayor peso especffico en su elaboracion {McFar¬ 
lane, 1976). 

El relieve es uno de los factores que afectan substan¬ 
cialmente al desarrollo de las lateritas. En las laderas de 
marcada inclinacion la escorrentfa es importante y ero- 
siona los productos de alteracidn, mientras que en laderas 
de poca pendiente el agua penetra con mayor facilidad, di- 
solviendo los constituyentes mas solubles y acumulando 


los me nos moviles. For consiguiente, la laterita esta aso- 
ciada, en su generation, con zonas de bajo relieve. No obs¬ 
tante, se reconocen lateritas coronando mesas y 
plataformas, que se interpretan como formas producidas 
por incision de lateritas de bajo relieve. Tambten se desa- 
irollan lateritas detrfticas al pie de estos relieves mas ele- 
vados (Fig. 18.5). Para algunos investigadores la laterita 
se forma junto con el progresivo rebajamiento de la su- 
perficie terrestre, cuyo producto final es una superficie 
aplanada coronada por una potente capa de material resi¬ 
dual. Por lo tanto, la laterita posdata la foimacion del apla- 
namiento (McFarlane, 1976, 1983). 

El dima xeinante en los tropicos humedos es el mas 
adecuado para la generacion de las lateritas, pero fetas pa¬ 
rece que se forman tambten en climas templados (Taylor 
et al., 1992). Las temperaturas del suelo proximas a 27 °C 
son las mas adecuadas paia el desarrollo de los procesos 
de laterizacion (Thomas, 1994a), ya que las aguas de per- 
colacion a estas temperaturas desintegran mas facilmente 
las rocas y la sflice se disuelve mas rapidamente. Las con- 
diciones de precipitacion mas idoneas son las correspon- 
dientes a climas tropicales humedos y secos, ya que los 
climas hdmedos no favorece n las condiciones de oxida- 
cidn/reduccidn para la movilizacion y precipitacion del 
hierro (Nahon, 1986). 

Los factores biologic os comprenden la incidencia de 
la vegetacidn y la actividad de los organismos y com- 
puestos oiganicos. Las lateritas aparecen ffecuentemente 
asociadas con zonas de vegetacion herbacea (sabana), aun- 
que tambidn se reconocen en areas de selva (McFarlane, 
1976). Thomas (1994a) senala que las bauxitas estan re- 
lacionadas con condiciones humedas de vegetacion de sel¬ 
va, mientras que las lateritas encuentran las areas mas 
favorables para su generacion en condiciones mas secas. 


FIG UR A 18,4 Laterita 
vermiforme. Este de Bouak£ 
(Costa de Marfil). 
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F1GURA 18.5 Brecha laterftica 
sobre gneis alterado. Machakos 
(Kenia). 


En la selva sc mantiene la humedad del suelo y la masa 
vegetal causa una iraportante interceptacion, a la vez que 
reduce la erosion hfdrica. Las plantas absorben la sflice, 
que se almacena en las hojas. Por otra parte, diferentes mi- 
croorganismos estan implicados en la tnovilizacidn del 
aluminio, hierro y sflice (McFailane, 1987). Tambi6n el 
aluminio y el hieiro se pueden lixiviar, a partir de quela- 
tos, como corapuestos organometalicos. 

La mayona de las lateritas estan asociadas con exten- 
sos aplanaraientos y el tiempo necesario para la genera - 
cion de Los tnismos se mide en millones de anos. Ahnert 
(1970) calcula en unos 10 millones de anos el periodo re- 
querido para su dcsarroilo. Por otra parte, tambten se han 
Uevado a cabo estudios sobre la potencia de roca madre, 
necesaria para generar un espesor determinado de lateri- 
ta. Teniendo en cuenta que las rocas granfticas tienen como 
media un 2% de FeO+FejC^ , Trended 1 (1962) calcula que 
para originar 9 m de laterita se necesitan 180 m de alte¬ 
ration del granito de BUganda (Uganda), que debe co¬ 
ne sponder a varies millones de anos. Por otro lado, las 
zonas tropic ales hfimedas, sobre todo las correspondien- 
tes a las regiones de sabana, mas proximas a los marge- 
nes desdrticos, han estado sometidas a importantes 
cambios climaf icos. Por esta razon, es frecuente la pre- 
sencia de extensos mantos laterfticos en las zonas semia- 
ridas. Ademas, durante el Cretacico superior y Paleogeno 
se reconocen numerosos depdsitos laterfticos en areas ex¬ 
tra tropicales. Asf, los dep6sitos basales de la sedimenta- 
ci6n terciaria de la Depresion del Duero, en la region de 
Zamora-Salamanca, estan constituidos por lateritas trans- 
portadas, areniscas caolinfticas y silcretas (Martfn-Serra- 
no, 1988). Como los niveles proximos superiores a los 
urismos son de edad paleocena, se interpreta que con an- 
terioridad a dpocas terciarias el Macizo Hesperico estuvo 


sometido a un clima tropical hfimedo. En Portugal la are- 
nisca ferruginosa de Buqaco (Birot, 1949b) debe de cons- 
tituir el sedimento coirelativo de este clima tropical. 

18.2,3 Perfil de la laterita 

La laterita forma parte de un conjunto de materiales mete- 
orizados que se estructuran en zonas u horizontes, consti- 
tuyendo lo que se conoce como perfil de la laterita. Un 
perfil ideal fire elaborado porMillot (1964) (Fig. 18.6), ins- 
pirado en las diferenciaciones de Walther (1915), y reco- 
gido en los tratados de Thomas (1974a) y Faniran y Jeje 
(1983). Por encima del horizonte iaterftico se encuentra un 
material suelto de tonos parduzoos, ligeramente humico y 
con fiagmentos y ooncreciones ferruginosas. Lalaterita,de 
tonos oscuros u ocres, presents potendas desde escasos 
metros hasta 60 m y sus estructuras son fundamentalmen- 
te vermiformes y pisolfticas. Por debajo del horizonte la- 
terftico se desarrolla la zona de arcillas moteadas con 
manchas rojas ferruginosas, de 1-9 m de espesor, aunque 
en algunos perfxles a veces no existe. El transito hacia la la¬ 
terita puede ser neto o gradual (McFarlane, 1976). El ho¬ 
rizonte mas inferior es la zona paflida, tambicn denominada 
litomarga, que esta constituida por arcillas caolinfticas y 
granos de cuarzo con potencias muy variables (5 -60 m). Su 
coloradon blancuzca se debe a l lixiviado del hieno y, como 
la zona de ardllas moteadas, no se desarrolla en algunos 
perftles. Generalmente, si la potenda de la zona palida es 
importante, la laterita adquiere pooo espesor y viceversa 
(Loughnan et al., 1962). Hacia abajo, nos encontramos con 
una zona de transicion, de potencia variable, constituida 
por material meteorizado que puede contener bloques de 
roca fresca y que descansa sobre la roca madre. 
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FIGURA 18.6 Perfil laterftico 
bajo selva y su eq jivalente 
truncado por la erosion. Sudan 
(Millot, 1964). 

Este perfil ideal o standard sirve de guia para recono- 
cerlas diferentes zonas que pueden exislir en un perfil la¬ 
terftico, pero ya se ha sefialado que algunos horizontes no 
existen en determinados perfiles. Las lateritas o bauxitas 
de gran espesor descansan algunas veces casi directamente 
sobre la roca fresca, mientras que las lateritas de poca po- 
tenda a veces yacen sobre regolitos muy potentes (McFar- 
lane, 1983). 

18.2.4 Genesis de las lateritas 

Una de las primeras hipotesis serial a que la laterita se ori- 
gina a partir de un perfil de alteracidn, en el que la zona 
palida pierde el hierro cediOndoio a la laterita. Este enri- 
quecimiento se produce por ca pi lari dad y por fluctuacio- 


nes estacionales del nivel freatico. EL ascenso capilar pa- 
rece ser que es poco efectivo y esta sobredimensionado 
(Goudie, 1973). Ademas, cuando se presentan potencias 
de la zona palida del orden de 60 m xesulta dififcil sopor- 
tar el mecanismo de capilaridad. Las oscilaciones del ni- 
ve! freatico, sobre todo en los climas con estaciones 
hiimedas y secas, traen consigo que el hierro en disolucion 
se movilice hacia las partes superiores con el ascenso de 
nivel freatico y precipite en ellas (McFarlane, 1976; 1983). 

Otra explication para el enriquecimiento en hierro re- 
sulta de la movilizacion lateral desde las partes altas de las 
laderas hacia los valles (Maignien, 1966) (Fig. 18.7), de tal 
forma que se concentra en las partes bajas de las laderas y 
en el fondo de los valles. Si la erosidn indicada en la fi- 
gura progresa durante un intervalo de tiempo considerable, 
puede producirse una inversion del relieve, de tal forma que 


FIGURA 18.7 Migration lateral 
de oxihidrdxidos de hierro y 
formation de una laterita. 

(a) migration de Fe en agua 
ajb terrene a por acidos org^nioos 
y acumulacion an fondos de valle 
pantanosos. (b) y (c) incision del 
tkenaje oon un descenso de nivel 
freatico, que da lugar at 
enduredmiento y erotidn de la 
laterita fMaignien, 1966). 


(a) 2ana pantanosa y 

fonnarifin de una laterita 



Desoenso 
del nivel 
de base 
de erostfn 
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las lateritas existentes en areas bajas pasan a ocupar posi- 
ciones de interfluvio (McFarlane, 1976) (Fig. 18.8). 

Fbra explicar la elevada potencia de la zona palida, 
Tbendall (1962) propone un descenso de la superficie to- 
pografica a lo largo del tiempo y, por lo tanto, el perfil se 
va desplazando hacia aba jo. Estas ideas son desarrolladas 
por McFarlane (1983) y por Tardy y Roquin (1998) para 
interpretar e spe sores importantes de lateritas que yacen so- 
bre un regolito. En vez de considerar al perfil de meteori- 
zacion como una columna estatica, se estima que dsta 
desciende por p^rdida de solutos y partfculas finas y los 
horizontes se tiansforman continuamente. Por consi- 
guiente, la roca meteorizada que proporciona al hierro se 
sitiia en posiciones topograficas cada vez mas bajas, al 
igual que la laterita. Los trabajos realizados en las zonas 
bajas de Uganda (McFarlane, 1976, 1983) han permitido 
proponer un eonjunto de varias etapas de desarrollo para 
las lateritas originadas por oscilactones del nivel freatico 
(Fig. 18.9). En esta secuencia evolutiva, es necesaria una 
superficie topografica descendente con continuas segre- 



FICL'RA 18.8 Inveisidn del relieve por erosidn de lateritas 
de ladera-valle (Clare, 1960; en McFarlane, 1976, Fig. 20). 


gaciones, desarrolladas en el intervalo de oscilacion del ni¬ 
vel freatico y que dan lugar a una capa de laterita pisolf- 
tica. Cuando el relieve se suaviza estas capas de laterita 
pisolftica se transforman en laterita vermiforme masiva. 
Por consiguiente, la evolucidn del perfil y la de la super¬ 
ficie tenestre son interdependientes. 

18.2.5 Bauxitas 

Tambi^n denominadas laterfticas alumfnicas y alcretas, se 
las considers como el producto final de una profunda me- 
tearizadon, ya que la SiO-> y el Fe 2+ han sido intensamente 
lixiviados (Thomas, 1994a). Se reconocen en el registro 
geologico en muchos lugares del planeta. Las oondidones 
para su desarrollo estan en relacion con climas tropicales 
hdmedos, rocas madre porosas, buen drenaje y tiempo su- 
ficiente para su generacion (Ollier y Pain, 1996). La dis- 
tribudon de fades verticales en un saprolito bauxftico bien 
desarrollado depende de los tipos de roca madre, morfo- 
logta y sistemas de drenaje (Valeton, 1999). Las bauxitas 
se pueden generar por la alteracion de rocas con silicatos 
alumfnicos, tales como rocas fgneas basicas (Africa occi¬ 
dental) (Valeton, 1972; Boulange y Miilot, 1988), meta- 
morficas (Malaria) (Allen, 1972) y volcanicas (Hawaii) 
(Sherman, 1952). Estas bauxitas se pueden producir por 
alteracion directa de rocas alcalinas, sin p^rdida de volu- 
mcn (Boulange y Miilot, 1988), o por meteorizacidn in¬ 
directa en la que la desilificacion de la caolinita da lugar 
a gibbrita (Schellmann, 1977). Tambi^n se reconoce el 
tipo de bauxitas detrtticas, que originan brechas o depd- 
ritos nodulares (Allen, 1972). Cuando la alteracion tropi¬ 
cal afecta a rocas carbonatadas pueden producirse bauxitas 
karsticas (Bardossy, 1981). Tambidn se desarrollan las 
bauxitas sobre sedimentos (arcosas terciarias de Weipa, 
Queensland, Australia) (Loughnan y Bayliss, 1961) y pue¬ 
den producirse por sedimentacion de polvo eolico (Brim- 
hall et al., 1988). En el margen occidental del rift africano 
se reconocen dos niveles de bauxitas encajados (Chardon 
et al., 2006), que corresponden con las superficies post- 
Godwana (post-Cretadca) y Africana (pre-Miocena) de 
King (1962), que explica la rebauxitizacion de cantos 
de bauxita en el nivel laterftico mas bajo. Todo ello indi- 
ca importantes cambios paleoclimaticos (Tardy, 1993). 
Tardy y Roquin (1998) diferencian, para la cuenca medi- 
terranea, etapas de generacion de lateritas en el Trias, Ju- 
rasico, Cretacico medio, Paleoceno y otra mas hipot^tica 
en el Nedgeno. Consideran la fase principal la correspon- 
diente al Paleoceno. 

Muchas bauxitas se pueden considerar como derivadas 
de la lixiviacion de antiguas lateritas. Tardy y Roquin 
(1992) sehalan que algunas lateritas alumfnicas presentan 
dos capas de enriquecimiento gibbsttioo: una proxima a la 
base del perfil del saprolito, cari en el contacto con la roca 
madre, y la otra a techo del perfil, cerca de la superficie 
del suelo. 
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F1GURA 18.9 Erolucibn de las 
lateritas generadas par 
1 jctiiaciones del nivel frsatico. 

(a) segregation del hieno para 
formar pisolites en una estiecha 
franja de oscilacion del nival 
freatico; (b) y (c) rebajamiento del 
rival freatico que da lugar al 
desoenso de la zona de 
brmaddn de pisolites, con lo que 
estos previa me nte formados 
pasan a zona vadosa; (d) P (e), (f) 
y (g) las pisolitos se aoumulan en 
la base del suelo; (h), (i), (j) y (k) 
el nivel freatico se estabiliza y la 
progiesidnde la lixiviacidn reduce 
la zona vadosa, lo que convierte 
a la capa residual de pisolitos en 
una zona de intermitente 
sturaddn; (1) y (m) el lesiduo 
pisolitico se convierte en una 
laterita masiva vermiforme rica en 
cpethita (McFarlane, 1983). 



Nivel freatico 
Suelo 

Saprolito 
Pisol itos de 

* ° fcrrnadcm actual 





Pisolitos formados 
mn postenoridad 

Laterita masiva 
venriifomne 



La bauxitizacton aumenta con el inciemento de la in- 
dsidn fluvial y tambten se observa que las bauxitas al- 
canzan un mayor desarrello a lo largo de fallas, en las que 
se fadlita la lixiviadon. Muchas veces la bauxita aflorante 
en un escarpe se acuna lateralmente liacia la masa laterf- 
tica, lo que indica que no forma una capa continua y que 
esta gendticamente relacionada con la evolucion del es¬ 
carpe (McFariane, 1983). 

Aproximadamente el 10% de las bauxitas son de tipo 
karstico (Ollier y Pain, 1996). La bauxita rellena fisuras, 
depress ones y cavidades de las rocas carbonatadas kaisti- 
ficadas. Al principio se pensd que las bauxitas constitm- 
an residuos insolubles de la disolucion de los macizos 
calcareos, pero es diffcil explicar la precedenda de canti- 
dades importantes dealuminio. Segiin Bardossy (1981) la 
karstificacidn produce areas deprimidas por disoluddn di¬ 
fferencial y en estas depresiones cerradas karsticas se re- 
oogen los sedimentos ricos en aluminio de las zonas 
dreundantes. Ademas, la bauxitizacion se ve faeilitada por 
el buen drenaje que presentan estas zonas y por estar pro- 


tegidas de la erosion. El enriquecimiento en aluminio por 
lixiviacidn se produce por aportes foraneos (cenizas y te- 
ftas volcanicas) Iransportadas por el agua, viento y gra- 
vedad. Por meteorizacicm se desilicifican y enriquecen en 
aluminio (Barany-Kerei, 2004). A su vez, la depresion si- 
gue aumentando de tamano por disolucion de los carbo¬ 
nates. 

Las bauxitas se reconocen en el registro geologico en 
muchos lugares del planeta (Valeton, 1972). En Espana, 
las bauxitas son de origen karstico y se localizan funda- 
mentalmente en la zona subpiienaica en el Ifmite Jurasi- 
co-Cretaciqo inferior, en el centre de la Cadena Costero 
Catalans en el Infra lias y en el MaesUazgo nororiental en 
el Cretatico inferior (Combes, 1969). 

La formacion de bauxitas kaxsticas ha aumentado pro- 
gresivamentc desde el Paleozoico (Bardossy, 1981), con 
un inqremento manifiesto en el Cenozoico, posiblemente 
en relation con un aumento de las rocas carbonatadas. Las 
bauxitas karsticas de edad neogena constituyen la cuarta 
parte de las existentes en el mundo. 


18.3 El modelado tropical 


Las zonas afectadas por climas tropicales, que han sufri- 
do las deformaciones de la orogenia alpina, estan consti- 
tuidas por relieves endrgicos con grandes conos 
volcanicos, como el Nevado del Ruiz (Colombia), Coto¬ 


paxi (Ecuador), La Soufrifere (Guadalupe) (Fig. 18.10), Pi- 
natubo (Pilipinas), Merapi (Java), etc. Estas regiones tro¬ 
picales corresponden a las montanas de Centroamdrica, 
Antillas, Sureste asiatioo e Indonesia. En estas tres dltimas 
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FIGURA 18 JO Vfcslc^n La 
Soufriere con la cijmbre en 
do to, situado al sur de la l&la de 
Guadalu p e (Pequenas Anti I las). 


areas, los procesos de disolucidn, que afectan a grandes 
extensions de rocas carbonatadas, ban dado lugar a una 
inorfologia de colinas conicas y tunic uladas, que carac¬ 
terizan al karst tropical. Estas zonas tropicales presentan 
un manifiesto control tectonico, ya que todav£a sufren la 
inestabilidad cortical cuaternaria. Los productos de alte- 
racidn generados son fadlmente exportados por la activi- 
dad fluvial. Por lo tanto, estas areas se caracterizan por 
estar sometidas a movimientos de componente vertical ge- 
neradores de relieve, import ante actividad volcanica de ca- 
ractcr explosivo y una relevante aocion erosiva fluvial. 

Por otra parte, las regions correspondientes a los es¬ 
cudos o cratones de Africa, Brasil-Guayana, India y Aus¬ 
tralia se caracterizan por ser tectonicamente estables, al 
menos en tiempos geologicos recientes. Estas circunstan- 


das han favorecido el desarrollo de extensos aplanamien- 
tos, sobre rocas fundamentalmente piecambricas, que ca¬ 
racterizan estos escudos tropicales. Como consecuencia, 
el relieve suele presentar pocos contrastes y los productos 
de meteorizacidn sufren una d^bil erosion hfdrica. El re- 
sultado se marafiesta en el desarrollo de potentes perfiles 
de meteorizaddn, que en ocasions pueden superar los 100 
m. Cuando el regolito sufre una profunda incisidn, por des- 
censo del nivel de base, se originan un conjunto de mo- 
delados que proceden de meteorizacion diferencial y de 
erasidn (Faniran y Jeje, 1983). Por otra parte, en Africa 
oriental se localiza el sistema de rft-valleys, asodado a un 
importante volcanismo. El Monte Kenia {5.194 m) y el Ki¬ 
limanjaro (5.895 m) (Fig. 18.11), en Tanzania, son los 
ejemplos mas vivos de esta actividad (gna. 
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FIGURA IS J1 El gran 
estratevolean del Kilimanjaro 
(5.895 m) on Tanzania, destacando 
sobre los llanos del ParqLie 
National de Amboseli (Kenia). 
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18.3.1 Erosion y sedimentation 
en los sistemas fluviales 

Los curses de agua en los tropicos humedos transportan 
poca carga de fondo. Esto se debe a que la alteracidn es 
muy intensa y el regolito esta constituido por partfculas de 
tamano arena, limo y arcilla y, por consiguiente, los rfos 
van a evacuar fundame ntalmente materiales de estas di- 
mensiones y productos en disolucion. Estos sedinaentos 
tienen escaso poder abrasivo y su capacidad erosiva es pe- 
quena. Las investigaciones sobre la carga de fondo en rfos 
tropicales son muy escasas y, por lo tanto, se disponen de 
muy pocos datos. Estos tiabajos se localizan en zonas de 
montana y en ellos los sedimentos se movilizan rapida- 
mente por flujos importantes, capaoes de transportar toda 
la carga solida hacia las partes bajas de la cuenca, enca- 
jandose sobre las rocas cxistcntcs. Todo ello contra sta 
enormemente con la morfodinamica de los rfos que dis- 
curren por zonas de bajo relieve, en las que la evacuacion 
de los materiales por los rfos se realiza basicamente por 
suspension y disolucion {Thomas, 1994a). 

En un apaitado anterior se analizaron las caracterfsti- 
cas fundamentales de la precipitacidn y ahora se contem- 
plaran aspectos hidrologicos, erosivos y deposicionales 
de los sistemas fluviales. Cuando llueve, el suelo puede 
alcanzar su capacidad de infiltracion, productndose en- 
tonces la esoorrentfa superficial. El conocimiento del eo- 
eficiente de escorrentfa, que es un factor que expresa el 
porcentaje de precipitacidn que discurre en superficie, es 
muy importante para comprender la dinamica del siste- 
ma geomorfologico. Se han llevado a cabo calculos del 
coeficiente de escorrentfa en parcelas, microcuencas y 
cuencas fluviales. Los resultados son muy variables a lo 


largo del tiempo, debido a que la duracion e intensidad 
de las tormentas juegan un papel fundamental en la in- 
filtracidn. 

183.1.1 Cuantificacion de la perdida 

de suelo 

Utilizando datos propios y recopilados de las p6rdidas de 
suelo, obtenidas por distintos autores, se observa que son 
muy diferentes segfin las areas estudiadas y dependen de 
varios factores (Fournier, I960; Walling, 1984; Douglas 
y Spencer, 1985c). No obstante, para pequehas parcelas 
(Fig. 18.12) en laderas con vegetacidn de selva o saba- 
na, con inclinaciones de 5-15° se llegan a valores simi- 
lares de perdida de suelo. Las cifras obtenidas por Kesel 
(1977a) en la Guayana, Nortcliff et al., (1990) en Brasil 
y Roose (1973, en Thomas, 1994a) en Costa de Marfil, 
fluctuan entre 0,2 y 8,5 Tm/Ha/ano. Estos valores se dis- 
paran cuando la vegetacidn sufre una importante tala o 
incendio (Lai, 1986). Con este tipo de vegetacidn el im- 
pacto y salpicadura por las gotas de lluvia (raiwpiash) es 
nulo, ya que el suelo esta cubierto por una oontinua y 
densa cobertera de hojarasca y ramas, que puede alcan¬ 
zar 25 cm de espesor (Ruxton, 1967). Por lo tanto, las 
partfculas se movilizan por flujo hfdrico debajo de la capa 
de hojarasca. 

Las investigaciones llevadas a cabo en cuencas flu¬ 
viales revelan que la carga de sedimentos en suspension 
varfa con el rdgimen de lluvias y de una tormenta a otra. 
Ademas, la carga en suspensidn aumenta rapidamente 
con el incremento del caudal (Douglas, 1977). Los datos 
obtenidos de carga en suspensidn a partir de parcelas ex- 
perimentales no son facilmente comparables con los va- 


FIGURA 18,12 Parcelas 
seperi me males para el estudio de 
la erosion hidrica. Estacidn 
Experimental de Katunami. 

Madia kos (Kenia). 
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lores extratdos de pequenas cuencas. ya que en 6stas es- 
tan implicados otro tipo de procesos. En Nigeria, para 
cuencas en zonas de selva, que no superan los 20 km", se 
han obtenido valores de carga en suspension que osci- 
lan entre 0,4 y 29,5 Tm/km 2 /ano (Ogunkoya y Jeje, 
1987). En areas de relieve elevado, como en Africa orien¬ 
tal y meridional, la pdrdida de sedimentos aumenta con- 
sderablemente hasta valores de 100-1.000 Tm/km 2 /ano 
(Walling, 1984). Por otra parte, cuando las cuencas su¬ 
peran los 10.000 km 2 los valores obtenidos para los se¬ 
dimentos transportados disminuyen substancialmente 
(Pilgrim et al., 1982). Asf, en el rfo Congo se registran 
solo 11,3 Tm/km 2 /ano y en el Niger 33,1 Tm/km 2 /aho 
(Milliman y Meade, 1983). 

Los datos recopilados por Douglas y Spencer (1985b) 
sobre la carga en suspension, escorrentia, area de la cuen- 
ca y porcentaje de oobertera vegetal de rfos tropicales de 
distintas partes del mundo permiten llevar a cabo algu- 
nas consideraciones. El Amazonas, que nace en los An¬ 
des peruanos, tiene numerosos e importantes afluentes de 
cabecera que excavan la cordillera andina. Estos tributa- 
rios tienen un gran poder erosivo y las velocidades de de- 
nudacion son muy elevadas, mientras que en los cursos 
medio y bajo la erosidn es mas moderada. Se ban regis- 
trado valores de carga en suspension (Fig. 18.13) que os- 
cilan entre 0,3 y 115,9 m 3 /km 2 /ano (expresados en 
volumen) (Gibbs, 1967). Las mayores dfras de erosidn 
corresponden a is las del sureste asiatico, Indonesia y Pa- 
pda-Nueva Guinea, en los que las pendientes y esco- 
nentias son muy elevadas. El rfo Cilulung (Indonesia) 
transporta anualmente 8.000 tn 3 /km 2 , que es el mayor va¬ 
lor registrado. En las areas de escaso relieve, oorrespon- 


dientes a las regiones cratonicas, de Brasil, Africa, India 
y Australia, se registran valores mucho menores, que es- 
tan en tomo a 30 m 3 /km 2 /hno. Finalmente, en los tribu¬ 
taries bajos del Amazonas, en los que el relieve es muy 
ttebil, la carga es marcadamente inferior y varfa entre 0,3 
y 3,8 m 3 /km 2 ^no. 

Los estudios sobre parcelas y pequenas cuencas, lle- 
vados a cabo en Malasia, indican que la carga en dlso- 
lucidn es un 27,4% de la carga total (Douglas y Spencer, 
1985b). En cuencas fluviales la denudacidn qufmica va¬ 
rfa entre 143 Tm/km 2 /ano para el rfo Yamuna, afluente 
del Ganges, y 9 Tm/km 2 /ano para el rfo Congo o Zaire; 
el Amazonas presenta cifras intermedias de 35 
Tm/km'/ano (Sarin et al., 1989). No obstante, los valo¬ 
res medios de carga en disolucion para los rfos afluentes 
de la cuenca baja del Amazonas son de 5-8 mg/l, muy pe- 
quenos cuando se comparan con la coneentracion media 
de los rfos a nivel global, que es de 120 mg/l (Walling y 
Webb, 1986). Las mayores concentraciones en disolu¬ 
cion se encuentran en los rfos que atraviesan formacio- 
nes evaporfticas, donde llegan a alcanzar cifras de hasta 
60.000 mg/l. 

La relacidn de carga en suspension a carga en disolu¬ 
cion es de 3,5:1, considerando los valores medios de to- 
dos los rfos del mundo (Meybeck, 1979). Los mayores 
valores corresponden al Ganges-Brahmaputra, que pre¬ 
senta una relacion de 11,0:1, debido a que estos rfos tie¬ 
nen una gran alimentacion de la Cordillera del Himalaya. 
Por el contrario, el rfo Congo tiene una cuenca con poco 
contraste altimdtrico y por eso la relacion es de 0,91:1, lo 
que indica que la carga en disolucion supera a la trans- 
portada por suspension (Walling y Webb, 1986). 



FlGlJRA 18.13 Confluencia de 
los nos Negro y Solimoes, 
afluentes del Amazonas. El 
segundo transporta una elevada 
carga en suspension, mientras 
que la del primero es muy 
pequefta. La union se denomina 
«encuentro de las aguas>" y tiene 
lugar unos kilometros at Este de 
Manaus (Brasil). 
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Laderas y lineas de cantos 


Apesarde la clcvada superfieie que ocupan las laderas en 
d conjunto del modelado (Young, 1972), existen pooos es- 
tudios rigurosos sobre las mismas. Esto puede debeise a 
la gran densidad de vegetacidn, que dificulta su estudio, 
y a que una gran parte de las observaciones efectuadas se 
basan en la estimacion visual, mas que en las medidas de 
angulos y de formas en el campo (Chorley, 1964). 

El relieve de las areas de escudo queda interrumpido 
por largos y profundos escarpes, que obedecen a diferen- 
les circunstancias. La erosion diferencial se reconoce en los 
escarpes elaborados en arenisca, de los que los mas espec- 
taculares se encuentran en Roraima (surestc de Venezuela), 
con paredes verticales y desniveles de varies cientos de me¬ 
tros. En Africa, algunos de los grandes escarpes corres- 
ponden al escalonamiento de extensas superficies de 
erosion de diferentes edades (King, 1962). Los escarpes de 
origen tectonioo, originados por actividad endogena du¬ 
rante el Cenozoico, alcanzan su maxima expresion a lo lar¬ 
go del sistema de rift-valleys de Africa oriental (Fig. 18.14), 
donde alcanzan desniveles de mas de 1.600 m. For lo ge¬ 
neral, estan elaborados en rocas volcanicas basicas y una 
gran parte son de generacion reciente, ya que presentan un 
aspecto inalterado por la erosion (Nyamweru, 1980). En el 
conjunto de fosas prelitorales tereiarias de la region entre 
Sao Paulo y Rio de Janeiro (Brasil) se reconocen impor- 
tantes escarpes en las Serras da Mantiqueira y do Mar, con 
desniveles proximo® a los 1.000 m (Petri y Ffilgaro, 1983). 


En las areas cratdnicas son frecuentes las colinas des- 
nudas de rocas cristalinas, que corresponden muchas ve- 
oes a inselhergs. En ocasiones, se trata de domos 
hcmiesfcricos agrupados, denominados medias naranjas 
(en portugu^s, me las larmjas), frecuentes en varios esta- 
dos del Este de Brasil. Las formas dominantes tienen, en 
la parte superior de la ladera, morfologias convexas y, en 
las zonas bajas, perfiles concavos; entre ambos se desa- 
rrollan elementos rectilfneos o, en ocasiones, caras extra- 
plomadas (Savigear, I960; Thomas, 1965). Si la colina 
esta constituida por bloques el perfil de la ladera es com- 
plejo y forma un microrielieve escalonado (Pugh, 1966). 

Las laderas desarrolladas sobre zonas aplanadas, cons- 
tituidas por material es alterados, son fundamentalmente 
convexas, aunque la incision de los varies modifiea el per- 
fil en convexo-concavo. El trabajo realizado por Young 
(1970) en el Mato Grosso (Brasil), utilizando la metodo- 
logfa de Savigear (1952), ampliada por Young (1964), di- 
ferencia cinco tipos de perfiles (Fig. 18.15). (a) Tiene un 
elemento convexo continuo con bajos angulos, asociado 
con varies de orden menor, y representa el 44% de todos 
los perfiles efeetuados. (b) y (c) presentan crestas conve¬ 
xas suavizadas, interrumpidas por escalones e incididas 
por varies. Los perfiles (d) y (e) tienen en su cresta lateri- 
tas y poseen ooncavidades mucho mas patentes. Para Swan 
(1972) los perfiles elaborados sobre regolitos de textura 
gruesa presentan una morfologfa convexa, debido a su ele- 


FIGURA 18,14 Fondo del Rift 
Va\\&y Gnsgory y borde occidental 
dal mismo, desde la caldera 
Manangai. Nakuru (Kenia). 
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FIG UR A 18.15 Perfiles de 
ladera en la region del Mato 
Grosso (Brasil). (Young, 1970). 


vada porosidad, mientras que en alteritas de grano fino ia 
morfologfa de las laderas son de forma edneava. 

El flujo hi'drico superficial y los movimientos de masa 
son los procesos fundamentales que oonstruyen las acu- 
mulaciones de las laderas. La vegetacidn y el rdgimen de 
precipitaciones influyen considerablemente en la movili- 
zacion de los coluviones, pudiendo desencadenarse des- 
lizamientos en relacidn con precipitaciones de elevada 
intensidad. Uno de los problemas mas importantes, co- 
mun a las laderas de otras zonas morfodimaticas, es la ca- 
rencia de dataciones de estos depositos. Se han obtenido 
algunas edades a partir de restos arqueologicos y tambidn 
se han establecido dataciones relativas mediante el estu- 
dio de secuendas edaficas, en las que se superponen dis- 
tintos depositos de ladera. A su vez, estos pueden alternar 
con aluviones o inteidigitarse con ellos. Los cambios cli- 
maticos, con tendendas hacia periodos mas humedos y 
secos, se registran en las acumuladones de ladera de zo¬ 
nas de selva {Thomas y Thorp, 1992) y mas frecuente- 
mente en las areas de sabana (Watson et a/., 1983, entre 
otros). 

Las llneas de cantos {stow-lines) (Sharpe, 1938), de- 
nominada «stone layers* por Twidale (2006), son una capa 
continua o discontinua de dastos poco meteorizados, 
oonstituida normalmente por fragmentos de cuarzo, cuar- 
dta y laterita, con una potenda de 0,1-1 m. Esta situada 
dentro de los depositos de ladera y se encuentia a 0^-2 m 
pOT debajo de la superftcie del terreno (Fig. 18.16), aun- 
que en el suroeste de Nigeria se emplaza a 5 m de pro- 
ftindidad. Las U'neas de cantos suelen tener un trazado 


lectilfneo, aunque en ocasiones presentan numerosas on- 
dulaciones. Por lo general, solo se desairolla una Ifnea de 
cantos, pero Folster (1969) reconoce ties capas en laderas 
de Nigeria. Se drcunscriben fundamentalmente a las zo¬ 
nas tropicales hiimedas, aunque tambien han sido dtadas 
en climas templados. 

Se han propuesto diferentes hipotesis sobre su origen. 
Una de ellas interpreta las U'neas de cantos como una capa 
residual, resultante de una intensa erosion hidrica lami¬ 
nar en un periodo arido en el que se exporta el material 
fino. La acumulacion en la ladera de cantos se produce a 
la vez que la meteorizacidn profundi za. Con posterioridad 
la Ifnea de cantos se recubre con material fino durante la 
lase de transito a un periodo htimedo (De Ploey, 1964; 
Vogt, 1966; De Ploey y Poesen, 1989). Tambidn se pro¬ 
pone que la evacuacion de material de tamano fino y en 
disoluciontiene lugar por aguas subterraneas bajo la Ifnea 
de cantos (Young, 1976; McFariane y Pollard, 1989). 

Otros autores indican que la reptacion (creep) (Shar¬ 
pe, 1938), que afecta al suelo y a clastos de cuarzo proce- 
dentes de pequenos y abundantes diques, moviliza y 
nedistribuye los clastos. Estos se sitiian en el oontacto sa- 
prolito-suelo, dando lugar a la Ifnea de cantos (Berry y 
Ruxton, 1959). La reptacion es mas activa en algunas dis- 
continuidades del suelo, desarrolladas a 0,5 m de profun- 
didad, y puede ir aoompanada por pequenos deslizamientos 
laminares, asf como por flujo intersticial que ayuda a eva- 
cuar los material es finos (Moeyersons, 1989). Todo ello 
produce la movilizacion de los clastos hacia las disconti- 
nuidades, generandose la Ifnea de cantos. 
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FIGURA 18<16 Linea de 
cantos situada a 1 m da la 
ajperfide. Ea primer tormina, se 
observe el substrata granitico 
meteorizado. Machakos (Kenia). 



Otra hipotesis, soportada por geomorfologos y eda- 
fdlogos, se basa en la actividad de las termitas que 
movilizan las fracciones finas del suelo (<2 mm). Estas 
partfculas se transportan desde el subsuelo a la superficie, 
quedando los fragmentos gruesos que constituyen la Ifnea 
de cantos (Williams, 1978; De Papper, 1978,1989). Exis- 
fcn varies argumentos a favor de esta interpretacion: el ta- 
mano de las partfculas situadas por encima de la Ifnea de 
cantos es el mismo que el de los termiteros; suelen ob- 
servarse galenas de termitas por debajo de la Ifnea de can¬ 
tos; fetas presentan sinformas debajo de los termiteros 


(Fig. 18.17). No obstante, hay regiones, como en Mada¬ 
gascar, en las que son frecuentes las Ifneas de cantos, pero 
las termitas son raras o no existen (Young, 1972); en otras 
areas se tienen cantos redondeados, fragmentos aloctonos 
o artefactos prehistdricos, que se oponen a esta interpre- 
tacion. Se ban efectuado calculos sobre las veloridades de 
generacion de la parte superior del suelo por bioturbacidn 
de termitas y ban sido recopilados por Thomas (1994a). 
Se estima que una capa de 3-5 m de potencia se ha for- 
mado en 6.000-10.000 anos, aunque se ignora la erosidn 
superficial. Williams (1978), en sus estudios del Northern 


FIG UR A 18 J7 Actividad de 
las termitas bajo una linea de 
cantos cerca de Lubok Perong, 
Perak Teiap, Malasia (de Dapper, 
1989). 
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Territory (Australia), ealcula que la velocidad de creacion 
es de 0,03 tnm/ano, cifra mucho menor al considcrar la 
erosion Mdrica. 

Las Itneas de cantos interpretadas como una capa re¬ 
sidual condueen al desarrollo pret^rito de un cambio cli- 
malico hacia condiciones mas aridas. Estas circunstancias 
las ponen de manifiesto Bigarella y Andrade (1965) en Cu¬ 
ritiba (Brasil), donde interpretan las Ifneas de cantos como 
paleopavimentos. Las cifras de erosion y de formacion de 
la parte superior del suelo por las termitas oscilan entre los 
miles y cientos de miles de anas. En estos intervalos de 
tiempo se registran importantes cambios climalicos, que 
afectana los procesos geomorfologicos y a la fauna y flo¬ 
ra de la region. Todo ello parece indicar que los procesos 
anteriormente senalados, para explicar las diferentes hi- 
potesis relativas al origen de las tineas de cantos, no ac- 


trian por separado ni con la misma intensidaden estos lar¬ 
gos periodos de tiempo. No obstante, se establece un or- 
den de actuacion que comienza por una aridificacidn que 
conduce a la evacuacion de material fino hacia el fondo 
de los varies, mientras que los fragmentos de mayor cali¬ 
bre forman la Ifnea de cantos, que posteriormente sera en- 
terrada por material fino de procedencia mecanica o 
biologica (De Dapper, 1989). 

Twidale (2006) estima que los ambientes de las «ca- 
pas de cantos» se encuentran en climas desde hiperaridos 
a semiaridos y monzonicos. La capa de cantos es funcidn 
del tiempo meteorologico (tormentas) mas que del clima. 
Junto con la exportacion de los finos por el agua y el vien- 
to, se producen fenomenos de humedecimiento y secado 
en materiales con arcillas hinchables que movilizan el sue¬ 
lo, como en un gilgai. 



Formas de erosion fluvial 


En algunas zonas de cabecera de las cuencas fluviales la 
cobertera de vegetacidn puede haber disminuido por cau- 
sas naturales o antropicas. En estas circunstancias se de- 
sencadena con frecuencia un abarrancamiento en las 
laderas, que progresa con gran celeridad (Morgan, 1986) 
(Fig. 18.18). La cabecera de los barrancas (gullies) re¬ 
trocede por zapamiento (sapping) y sus paredes se man- 
tienen verticales si erosionan materiales relativamente 
uni formes. Cuando el techo de los mismos esta constitui- 


do por rocas resistentes, la base se erosiona mas rapida- 
mente e incluso el agua al caer por la cabecera ejerce un 
efecto de cascada que enfatiza la socavacion basal (un- 
detcutting). Esto conduce a la cai'da del material supraya- 
cente, con el consiguiente retroceso de la cabecera. El 
proceso de piping es relativamente frecuente en los siste- 
mas de barrancos y colabora activamente en la progresion 
de los mismos (Jones, 1981). El techo de los conductos 
subsuperficiales llega a colapsar en la cabecera del ba- 



FICURA 18.18 Ba franco 
wandriforme desarrollado er\ 
sedimentos no consol idados. 
Cuanca dal Kathorin. Al fondo, al 
Lago Baringo (Kania). 
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rranco, produciendo el retroceso del mismo {Crouch, 
1983) (Fig. 18.19). Tambien se producen hundimientos en 
el (echo del bananco y en sus paredes, lo que trae consi- 
go una profundizacidn y ensanchamiento del mismo. Este 
piping activo puede sertambidn la causa generadora de los 
barrancos (Loffler, 1974; Jones 1990; entre otros). En el 
origen del piping se conjugan un conjunto de factores, ta¬ 
bs como el agrietamiento, gradiente hidraulico, porcen- 
(aje de sodio intercambiable (ESP), presencia de arcillas 
hinchables, etc. El papel de cada uno de ellos ha sido ana- 
lizado en el estudio del piping, en la seccion de regiones 
aridas. El retroceso de la cabcccra de los barrancos se ha 
lealizado comparando fotograffas adreas de 1956 y 1972 
en Nigeria {Jones, 1975; en Thomas, 1994) y obtuvo va- 
loies para los grandes barrancos de 20 m/ano. Crouch 
{1990) utilizando perfiladores microtopograficos en New 
South Wales (Australia) calculo un retroceso de 1 m/ano. 
Oostwoud y Bryan (1994) estudian los barrancos apli- 
cando un balance de sedimentos y en Lame Ink (Baringo 
District, Kenia) obtienen valores de retroceso que fluctu- 
an entre 0,5 y 10 m/ano. 

Los barrancos hast a ahora analizados corresponden a 
zonas cratonicas, en las que el relieve, por lo general, tie- 
ne pooos contrastes o oorresponde con aplanamientos. Sin 
embargo, las areas que se han configurado por la interac- 
cion de placas litosfdricas, durante el desarrollo del ord- 
geno alpino, presentan relieves muy acusados. En ellos la 
actividad fluvial se manifiesta por una gran capacidad ero- 
siva, acompahada por un importante transporte de mate- 
riales hacia las zonas mas bajas. Esta dinamica viene 
representada por una red de profundos barrancos de pare¬ 
des abruptas (Fig. 18.20). 

Las areas con relieves energicos, desarrolladas duran¬ 
te la orogenia alpina, y que se sitdan en gran parte en zo¬ 
nas insulares, presentan bruscos gradientes topograficos. 
Los grandes barrancos, radiates en el caso de muchas is- 



F1GURA 18.19 Colapsos debido a piping, que afectan a la 
cabecera K pared y fondo dal bananco. Njemp Flats. Baringo 
District (Kenia). 


FIGDRA 18.20 Red de 
profundos barrancos que disecta 
tos materia I es volcanicos de 
composicidri acida de la l$la de la 
Dominica (Pequenas Antillas). 
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las volcanicas, movilizan con gran celeridad gran cantidad 
de sedimentos que depositan en los cambios de pendien- 
te, por lo general situados enla orla litoral. Este es el caso 
del abanico litoral elaborado por la Rividre Seche {Isla de 
la Martinica, Pequcria Anti Has) (Fig. 18.21). El corte na¬ 
tural permite observar una potencia visible de unos 12 m, 
constituidos por depositos estratificados lieteromdtricos. 
Hacia el muro aparecen intercalados diversos neumaiicos 
de coche, posiblemente de las d&adas de 1960 o 1970, en 
un deposito laminado. De todo esto se deduce que la ac- 
tividad erosiva es muy intensa y rapida, debido a las ele- 
vadas precipitaciones y frecuentes ciclones (700 mm/dfa 
en agosto de 1970, d’Ercole, 1994), asf como por la pre- 
sencia de material pirodastico y una importante meteori- 
zacion qufmica acompanante en la cuenca de reception. 
A la sedimentation del abanico sigue una profunda inci¬ 
sion que permite la observation del deposito. Esta alter- 
nancia de intensas agradacidn e incision se ha desarrollado 
solo en unas pocas ddcadas. 

Los n'os que surcan las extensas Uanuras de las areas 
tropicales cratonicas discunen sobre un manto de altera¬ 
tion de potencia variable. Por eso, la incision hace aflo- 
tar en ocasiones el substrato rocoso (Fig. 18.22). Los rfos 
transportan fundamentalmente partfculas finas en suspen¬ 
sion que condicionan la forma del canal. Se desanollan ca- 
nales rectos, del sistema 1 de Schumm (1981), con 
pendientes bajas, anchura relativamente uniforme y esca- 
sa caxga de fondo; la velocidad y eneigta de la corriente 
son reducidas; los canales suelen ser estrechos y profun- 
dos y los tnargenes presentan una gran estabilidad, debi¬ 
do a la constitucion limo-arcillosa de los mismos. Por 
oonsiguiente, estos canales son estables, ya que presentan 
una escasa deriva lateral. Tambidn se desaxrollan rfos me- 
andrifoimes (sistema 3a de Schumm, 1981), cuando la car- 



FlCL'RA 18.21 Deposito de abanico aluvial con un conjunto 
de neumdtcos recientes intercalados proximos a su base e 
incididos con posterioridad. Esta disposicidn indica la celeridad 
de los procesos geomorfologicos. Riviere Sfeche. Isla de la 
Martinica (Pequefias Antillas). 



FIG UR A 18.22 Rio Mara, 
canal de tpo recto, encajado en 
el manto de meteorizacidn de las 
lanuras de Loita. Se observa, en 
primer term!no, el substrato 
rocoso constituido por anti bo litas. 
Reserva Natural de Masai Mara 
(fronteia Ken la. Tanzania). 
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ga de fondo es muy pequena con respecto a la carga total 
y la pendiente es algo mayor, se trata de canales sinuo- 
sos (Fig. 18.23) con carga en suspension, de anchura si¬ 
milar y indigenes es tables, debido a su constitucion, 
aunque los meandros llegan a estrangularse. 

Los perfiles longitudinales de los nos presentan, en 
ocasiones, cambios manifiestos que obedecen a un au- 
mento de la pendiente, que corresponde a rapid os sobre 
el (echo rocoso. Otro tipo de modificacidn results de un 
sal to brusco en el perfil, que se manifiesta por cat das ver- 
licales del agua, correspondientes a cascadas y cataratas 
de origen diverso. Estos cambios abruptos del perfil lon¬ 
gitudinal de un rfo corresponden a knickpoints, que en su 
evolucidn tienden a emigrar rfo arriba hasta que desapa- 
recen (Betts y Foster, 1985). La mayoria de los rapidos es- 
lan controlados estructuralmente por los sistemas de 
frac turns dominantes (Howard y Dolan, 1981). En los ra¬ 
pidos se generan marmitas o pilancones cuando el flujo se 
oonoentra en un punto determinado durante un considera¬ 
ble periodo de tiempo. Se forman por remolinos y pre¬ 
sentan una considerable profundidad, asf como paredes 
abrupt as con surcos en espiral y en el fondo se pueden en- 
oontrar cantos redondeados. 

Las cascadas corresponden a una interrupcion brusca 
del perfil longitudinal de un rfo, en la que el agua cae ver- 
ticalmente (Fig. 18.24), mientras que a las cataratas se Las 
puede oonsiderar como una agrupacion de cascadas (Fig. 
18.25). Sin duda, son las formas fluviales mas espectacu- 
lares y son objeto de atraocion turfstica. Por otra parte, pue¬ 
den proporcionar energfa hidroeldctrica. Su origen esta en 
relacion oon variaciones eustaticas, levantamientos tectoni- 
oos y diferente nesi stencia a la erosion de las rocas del le- 
cho fluvial. La mayor cascada del mundo, de 980 m de 
altura, es el Salto del Angel (Venezuela), sobre el que des- 



FICL'RA 18.24 Cascada Thompson, desarrollada en basaltos 
del margen oriental del Rift Valley Giegiory. Nyahumru (Kenia). 


FIGtJRA 18.23 Uanuia en la 
C^je se encaja en el legolito an 
canal meandriforme. Se observan 
tembien algunas morfologias de 
torey al fondo, el Terciario del 
boide meridional de ia Cuenca 
del Duero. Carnpo de Azdlvaro 
(piovincia de Avila). 
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FIG UR A 18,25 Cataratas de 
Iguazu en aguas bajas, situadas 
sobre los basalfos de meseta dal 
Parana, en el lugar denominado 
Garganta del Diablo. Observese 
la forma en arco del borde. 
Garganta del Diablo, ubicada en 
los Ifmites fronterizos de Brasil, 
Paraguay y Argentina. 


tacan las areniscas de Roraima. Las Cataratas de Iguazu, si¬ 
tuadas en la intersection de los Ifmites fronterizos de Bra¬ 
sil, Paraguay y Argentina, tienen un salto de unos 84 m y 
se localizan sobre los basaltos de meseta del Parana, de edad 
Jurasico superior-Cretarico inferior. Tambien son impor- 
tantes en los tropicos hiimedos las cataratas Victoria sobre 
el rfo Zambezi, en la frontera cntrc Zambia y Zimbabwe. 

Schwarzbach (1967) (leva a cabo una clasificacidn ge- 
ntiica de las cascadas en la que diferentia entre cascadas 
destructivas, en las que el agua erosiona la cabecera, y cas¬ 
cadas constnictivas,cuandq el agua deposita CaC0 3 y avan- 
za la cascada con el transcurso del tiempo. Las cascadas y 
cataratas que se han descrito anteriormente son cascadas 
destructivas y se han originado en materiales de diferente 
resistencia a la erosion dispuestos horizontalmente. 

La erosidn en las cascadas de los rfos tropicales es mu- 
cho menor que la de las latitudes mas altas (por ejemplo, 
Cataratas del Niagara), debido a que la caiga de fondo de 
los rfos tropicales es pequeha y, por consiguiente, se re¬ 
duce la abrasion. En zonas tropicales con marcados con- 
trastes de relieve, el porcentaje de caiga de fondo 
aumenta considerablemente. No obstante, los cantos solo 


se transportan pequenas distancias, ya que el tamano se 
reduce por meteorizacion qufmica y abrasiOn (Douglas, 
1977). La evolucidn de las cascadas y cataratas depende 
de la recesion del knickpoini, que es funcion de las varia- 
ciones de caudal y de la resistencia de las rocas. A veces, 
la erosion de la cascada o catarata progresa mas rapida- 
mente a favor de Ifneas de debilidad. En los estudios evo- 
lutivos sobre las Cataratas del Niagara se alcanza 
progresivamente una morfologfa en arco en la cabecera, 
que se cree que es la forma mas estable (Philbrick, 1970). 
Los valores de retroceso de los escarpes de diferentes cas¬ 
cadas y cataratas del mundo fluctuan entre 0,25 y 1,64 
m/ano (Douglas, 1977). A1 pie de la cascada se desarro- 
llan en el (echo rocoso profundas depresiones ceiradas 
{plunge pools ) de tamano variable, que son funcion de la 
altura de caida del agua, del tamano de la caiga solida y 
de la resistencia de la roca. La profundidad de estas de¬ 
presiones ceiradas es funcion inversa de la velocidad de 
retroceso de la cabecera (Philbrick, 1970). Tambien el 
agua al impactar con el fondo retrocede en parte, produ- 
ciendo una intensa erosidn en la base de la pared, que pue- 
de llegar a colapsar. 



Morfologias de sedimentacion fluvial 


Muchas de las cabeceras de la red fluvial, en regiones de 
escaso relieve de los tropicos Mmedos presentan depre¬ 
siones alargadas de fondo piano, sin un canal neto, inun- 


dadas estadonalmente y recubiertas de vegetation herba- 
cea (Mackel, 1974). A estas areas se las denomina dam- 
bos en Africa central y retiben otros nombres en diferentes 
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reg tones tropicales del mundo (Thomas y Goudie, 1985; 
Boast, 1990; Thomas, 1994a). Son tfpioos de zonas con 
clima de sabana, con precipitaciones entre 600 y 1.500 mm, 
aunque tambidn se reconocen en areas de selva. 

Los dambos tienen marge nes concavos de escasa pen¬ 
dente, generalmente entre 2° y 6° {Acres et al., 1985). Su 
morfologfa en planta esta influenciada por las Ifneas de de- 
bilidad del substrato y se alinean segun las direcciones pre- 
dominantes del mismo. Los suelos desarrollados sobre los 
dambos son hidiomorfos o suelos gley (Young, 1976). Tie¬ 
nen un contenido en materia organica superior al de los 
suelos de los interfluvios y, a su vez, se observa un au- 
mento de la misma hacia el centro del dambo. 

No existe practicamente vegetacion arbustiva y arb6- 
rea en los dambos, debido a la proximidad del nivel frea- 
tioo a la superfide. Se reconoce una amplia variedad de 
vegetacion herbacea, cuyo poreentaje aumenta hacia el 
centro como consecuencia de una mayor persistence de la 
zona de saturacion. La vegetacion cambia a lo largo del ano 
en funddn del rdgimen de precipitaciones existente, que 
conduce a osciladones del nivel freatico (Mackel, 1974). 
Se observa una zonadon de la vegetadon, desde especies 
arboreas que le rodean, limitadas bruscamente por vege¬ 
tacion herbacea y un predominio de hierbas y otras plan- 
tas hidrofilas sobre suelos arenosos allorantes en la zona 
central de fluctuadon de nivel freatico (Mackel, 1985). 

Los dambos se desarrollan fundamental memo en el 
centro y sur de Africa sobre las superfides de erosion afri- 
cana y postafricana (King, 1962), elaboradas en rocas gra- 
rtfticas y metamdrficas. La planitud del terreno favorece 
la forma cion de los dambos y permite que el nivel freati- 


oo aflore o permanezea cerca de la superfide (Boast, 
1990). Por otra parte, el relieve aplanado facilita la pene- 
tracion del agua y el desarrollo de potentes saprolitos, que 
segfin Raunet (1985) es donde se localizan una gran par¬ 
te de los dambos. En la Cuenca de Taubatd, en el Sureste 
de Brasil, Coltrinari y Nogueira {1989) senalan que las la- 
deras que limitan los dambos presentan escalones y pe- 
quenas depresiones circulates, con o sin vegetacidn 
hidrofila. Posiblemente, su origen pueda estaren relacion 
con deslizamientos de los sedimentos tciciarios. 

Para unos autores el origen de los dambos esta rela- 
cionado con la dinamica y evolucion del sistema de dre- 
naje y, para otros, con una meteorizacion quhnica y 
bioqufmica di tercncial. Los primeros deftenden una eta- 
pa de incision en la cabecera de los valles, seguida de un 
relleno de aluviones y coluviones (Fig. 18.26). Al dismi- 
nuir la actividad fluvial, el lavado de las laderas aporta ma¬ 
terial lino al fondo del valle. Esta movilizacion de 
parti cut as parece coinddir con el comienzo de la estacion 
de Uuvias, cuando la cobertera de vegetacion es menor 
(Mackel, 1974, 1985). Etapas de incision y relleno del va¬ 
lle, atribuidas a cambios climaticos, han sido descritas por 
Meadows (1985) en Malawi. 

Otra hipotesis sostiene que los dambos se ha n forma- 
do con independencia de la red fluvial, ya que algunos no 
estan integrados en la misma. Se cnee que los principals 
mecanismos son la meteorizacion qutmica y bioqufmica 
(McFarlane, 1989; en Boast, 1990). La presencia de irre- 
gularidades en la superfide se interprets como originadas 
por meteorizadon diferendal. Estas estan controladas por 
la mayor densidad de fracturacidn del substrato rocoso. 



FIG UR A 18.26 Morfologia en 
planta y secciones transversales 
de un dambo en Kankamo 
(Zambia), en el que se observa la 
farma del canal enterrado y el 
relleno de aiena, limo y arcilla 
(Clark, 1974; en Thomas, 1994, 
redelineado por Clark, 1974 en 
Fookes y Vaughan, 1966, Fig. 
11.17). 
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que facillta la percolacion del agua y, por lo tanto, la al- 
teracidn. Los solutos se lixivian liacia las partes bajas del 
perfd y el flujo subsuperficial se dirige liacia los cursos 
de agua. Todo ello conduce a un lento descenso de la su- 
perficie terrestre, que da lugar a zonas con altos y bajos 
de muy pequeno contraste altimdtrico. Por otra parte, un 
rejuvenecimiento de la red fluvial afecta a los dambos, ya 
que la incision provoca un descenso del nivel freatico e in- 
crementa la lixiviacidn al aurncntar el gradiente hidrauli- 
co {McFarlane y Whitlow, 1990). {McFarlane, 1989; en 
Boast, 1990) establece una secuencia evolutiva que co- 
micnza con una pequena depresidn circular, que con el 
descenso de la superficie se convieite en un gran dambo. 
H rejuvenecimiento de la red de drenaje trae consigo una 
conversion de los grandes dambos en formas lineales de 
tnenor tarnano. Finalmente, si el nivel freatico contintia 
desccndicndo los dambos incrementan su tarnano indivi¬ 
dual mcntc. 


Las formas resultantes de la sedimentacion en las lla- 
nuras de inundacidn de los rfos tropicalcs son similares 
a las originadas en otras zonas morfoclimaticas. Son diff- 
ciles de estudiar debido a I recubrimiento vegetal y, por 
consiguiente, se disponen de escasos datos sobre las mis- 
mas. La carga solida de los rfos tropica les es basicamen- 
te arenosa, aunque cuando la pendiente del curso fluvial 
es importante, la carga de fondo es fundamentalmente de 
gravas (Fig. 18.27). Los tamanos finos depositados por 
acrecion vertical pueden generar canales muy estables por 
la cohesion de las part fculas limoarcillosas de los marge- 
nes. La mayor parte del tiempo la llanura de inundacion 
no esta afectada por la actividad del rfo, pero durante las 
grandes crecidas, frecuentes en estas areas, se produce una 
intensa erosion y sedimentacion. 

La Fig. I8.28representa unmapa indicandola distri- 
bucion de algunos de estos subambientes en el Rio Rufi- 
ji (Tanganika). Por otra parte, la region mas importante por 



FlGURA 18.27 Carga de 
fortdo de gravas en un rio 
trenzado, que proviene de las 
feIdas del volcan Irazu (3.432 m). 
RfO Suoio, Parque Naciortal de 
Braulio Garrillo (Costa Rica). Foto 
F. Gutierrez. 



J Cuenca de inundadtofi 
] Diquesy IMMJiosdedejrame 
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FlGURA 18.28 Mapa parcial 
del Rfo Rufiji (Tartganika), en ol 
que se indica la distribucidn de 
diversos subambientes fluviales 
(Andeison, 1961). 
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su extension dentro de las zonas de caracter cenagoso es 
el Tonle Sap o Great Lake, en Camboya, que se rellena por 
aguas de inundacibn del Rio Mekong desde mayo a octu- 
bre (Douglas, 1977). 

Los proeesos de sedimentaeion son muy eomplejos y 
varfan rapidamente, debido en gran parte a las importan- 
tes variaciones estacionales que presentan estos rfos. El Rio 
Auranga, al noreste de la India, esta sometido a un clima 


monzdnico con cuairo meses de lluvia (junio-septiem- 
bre) y con tormentas de intensidad de hasta 200 mm/hora 
(Gupta y Dutt, 1989). En la estacibn seca el rfo es trenza- 
do, con barras arenosas de escasa altma. En las ciecidas las 
barras trenzadas se destruyen y el rfo se convierte en me- 
andriforme con sedimentaeion de point hats con barras de 
arenas y gravas. 



Los grandes rfos tropicales 


En las dltimas dccadas se ban llevado a cabo numerosos 
estudios de Geomorfologfa Fluvial en todas las zonas mor- 
fodimaticas. Las investigaciones han versado sobre diver- 
sas materias: Geomorfologfa, Sedimentologfa, Hidrologt'a 
de las inundaciones y paleoinundaciones y relaciones de 
los proeesos tectonicos con los fluviales. Aun asf, el co- 
nocimiento de los rfos tropicales es limitado (Latrubesse 
et al, 2005). Este trabajo lo efectuan para areas con una 
precipitacion mayor de 700 mm/ano, en cuencas fluviales 
que varfan entre 10 4 y 6-10 6 km". 

Los rfos tropicales drenan una gran variedad de arn- 
bientes geologicos y geomorfoldgioos: cordilleras, pla- 
laformas sedimentarias y basalticas, zonas cratonicas, 
llanuxas de tienas bajas en cuencas sedimentarias y te- 
irenos mixtos (Latrubesse et al., 2005). Las cordilleras se 
originan en la orogenia alpina (Andes, Himalaya y arcos 
islas del sureste asiatico). Las plataformas incluyen cuen¬ 
cas sedimentarias y basaltos de plateau (por ejemplo, 
cuencas del norte y centro de Brasil, basaltos del Decan, 
plataformas del centra de Africa, etc.). Los cratones son 
zonas de baja altura formadas por rocas precambricas 
(cratones de Brasil-Guayana, Africa, India y Australia). 
Finalmente, las llanuxas de tieiras bajas de cuencas sedi¬ 
mentarias cenozoicas incluyen cuencas activas de ante- 
pals (cuencas de los Andes y llanuras Indogangdticas). A 
este tipo pertenecen las diversas cuencas del Oeste y Este 
del Amazonas y las de Africa central (Cuenca del Con¬ 
go). Los rfos que surcan varias unidades de las senaladas 
se les conocc como mixtos. 

La tudrologfa de los ribs tropicales nos indica que de los 
diez rfos mas grandes del mundo: Amazonas, Congo, Ori¬ 
noco, Yan Tse, Madeira, Negro, Brahamaputra, Japura, 
P&rana y Mississippi, ocho son rfos tropicales. Debido a la 
gran complejidad de los climas tropicales es imposible es- 
tablecer un regimen linico de ribs tropicales. Algunos, como 
el Congo y Magdalena, tienen dos picos de inundacibn du¬ 
rante el ano. En funcibn de los caudales medios mensuales 
se pueden distinguir dos grandes tipos: a) ribs con cauda¬ 


les altos y bajos de acuerdo con los periodos de lluvia 
(Mekong, Ganges, etc.) y b) los rfos con dos picos de in¬ 
undacibn al ano en funcion de los periodos de lluvia bi- 
modales en verano, el principal, y el otono (Magdalena y 
Congo). 

A partir de la relacion entre el caudal maximo en un 
dfa y la media de los caudales anuales 
se pueden diferenciar algunos tipos de regfmenes (La- 
trubesse et al, 2005): 1) Los rfos con gran variabilidad 
en el caudal corresponden a regfmenes de altas inunda¬ 
ciones. 2) En las cuencas fluviales de selva los valores del 
fndice son bajos, con aumento en los rfos de sabana. 
3) En los ambientes aridos y semiaridos las descargas 
son muy irregulares y el fndice presents importantes 
valores. 4) Los rfos tropicales perennes tienen una gran 
variabilidad con indices de hasta 190. 5) Los regfme¬ 
nes mas extremes se registran en los monzones de la In¬ 
dia. En el monzon de verano los rfos presentan altos 
picos de caudal. 

El transporte de sedimentos de los rfos tropicales mas 
importantes lo enoontramos en areas de gran relieve. Los 
rfos que drenan el sur y el sureste asiatico conducen a los 
oebanos mas del 70% de la carga sedimentaria que reciben 
(Milliman y Meade, 1983). La erosion bfdrica tambicn es 
muy importante en los Andes; asf, el rfo Magdalena que 
drena los Andes colombianos, contribuye al Caribe con 
144-200 millones de toneladas de carga en suspension 
(Restxepo y Hjerfve, 2000). Los rfos que drenan a zonas 
tropicales de selva transportan una gran carga de sedimen¬ 
tos hacia las cuencas terciarias internas. Los cursos fluvia¬ 
les que discurren por cratones y plataformas con climas de 
sabana y tropicales humedos transportan poco sedimento. 
El rfo Congo, el segundo del mundo con caudales medios 
de 40.000 m^/seg, solo acarrea 40 millones de toneladas al 
ano (Meade, 1996). 

La morfologfa de los canales de los rfos tropicales es 
muy variable. Presentan las clasicas formas de recto, me- 
andriforme y trenzado, pero con numerosas transiciones 


688 Gw morfologfa 



entre ellos. Por eso, parece mas util aplicar la terminolo- 
gia de sistemas de canales unicos y multiples (Schumn, 
1985b) o amhrmching (Nanson y Knighton, 1996). Los 
nos que discurren por las cordilleras ticncn mas de 88% 
de carga en suspension y de 2-15% de carga de fondo, los 
canales son sinuosos alternando con otros rectos. Los me- 
andros, que poseen una carga mixta, son tfpioos de rfos que 
discurren por platafonnas (rfo Paraguay, afluente del Pa¬ 
rana). El rfo Brahamaputra presenta un sistema de multi- 
canales con moderada sinuosidad (Bristow, 1987; Coleman, 
1969). Los rfos de zonas cratonicas tienen poca carga en 
suspension con respecto a la de fondo, como el Parana, y 
fresentan canales de baja sinuosidad. 

Se reconocen factores adicionales que modifican los 
canales fluviales. La neotectonica los afecta y la forma 
de los rfos puede servir como indicador geomorfolOgico 
de tectOnica activa en los grandes rfos, como el Mississippi 
(Schumn et al., 2000). Otro conlrol importante lo consti- 
tuye la topograffa del hasamento, ya que el rfo se amolda 
a ios afloramientos del substrato y afecta al perfil longi¬ 
tudinal (Latrubesse et a/., 2005). 


Es muy importante conocer los procesos y formas flu¬ 
viales con el fin de interpretar secuencias sedimentarias 
antiguas. La analogfa de los modelos fluviales actuates 
para entender secuentias pasados son pobres e incomple- 
tos (Miall, 1996). 

Las avulsiones de los canales, que afectan a los gran¬ 
des rfos, parece que estan relacionadas con la neotectdni- 
ca. Mucho mas impresionantes son los grandes abanicos 
aluviales, como los clasicos de los rfos Kosi (Fig. 9.7) y 
Gandak, que depositan en la llanura indogangOtica gran¬ 
des volfimenes de carga solida para dar lugar a un mega- 
banico aluvial, que se caracteriza, entre otras cosas, por 
las continuas derivas laterales de los curses fluviales que 
discurren por los mismos. En estos rfos de gran dinamica 
son frecuentes las avulsiones y se ha calculado que el rfo 
Kosi ha emigrado unos 100 km en 200 ahos (Wells y Dorr, 
1987; Agarwal y Bhoj, 1992). Estos megabanicos cons tan 
de capas arenosas (con gravas generalmente a techo) al¬ 
ternando con otras limo-arcillosas. En algunos mementos 
de la sedimentacidn presentan intercalados depositos 
eolicos. 



Modelados desarrollados en lateritas 


Las formas del relieve en relacion con las lateritas se en- 
cuentran en los tropicos hiimedos y tambien en las zonas 
semiaridas, colindantes con las regiones de sabana. Los 
modelados resultan, en gran parte, de la incision fluvial de 
los depositos laterfticos, que originan morfologi'as tabula¬ 
tes coronadas por lateritas. Como Ostas son muy resisten- 
tes a la erosion pueden perdurar durante largos periodos 
de tiempo. 

Las formas tabulates son plataformas o mesas de re- 
ducidas dimensiones, que destacan en el paisaje y tienen 
angulos inferiores a 0,5°. Los bordes de las mistnas estan 
oonstituidos por cornisas abruptas, que retroceden basi- 
camente por procesos de meteorizacion, lo cual reduce la 
extension areal de la forma. Existen muchos ejemplos en 
la literatura sobre estos modelados tabulates (Fig. 18.29) 
(Maignien, 1966; Thomas, 1974,1994a; McFariane, 1976). 
La incision fluvial en un area meteorizada puede dar lu¬ 
gar a un nuevo valle, al que puede fluir el Fe 2+ , produ- 
ciendo un enriquecimiento en hierro que conduce a la 
gpneracion de un nuevo nivel de laterita. Sucesivos enca- 
jamientos originan una morfologia en buncos o aterraza- 
da (Fig. 18.30). La destruccion de la cornisa de la laterita 
suministra fragmentos a las partes bajas, dando lugar a la- 
deras con bloques sueltos de laterita (Fig. 18.31) y colu- 


viones recementados que pueden enlazar con pedimentos 
(Fig. 18.5). Generalmente, las lateritas se endurecen como 
consecuencia del encajamiento de la red fluvial en las mis- 
mas. Cuando se secan son muy resistentes a la accidn de 
los agentes de la dinamica externa y despu^s de una lar- 
ga erosion pasan a ocupar posiciones dominantes, cuan¬ 
do con anterioridad estaban circunscritas a los valles. Esta 
variaci6n en su situaci6n topografica se denomina Inver¬ 
sion del relieve (Fig. 1 8.8). 

El proceso de fragmentacion de la laterita (Fig. 18.32) 
se debe, en gran parte, a socavaddn por exportadon meca- 
nica y qufmica a partir de aguas subterraneas que dreu- 
lan por debajo de las lateritas. Esto conduce al desarrollo 
de un ligero arqueamiento en la zona de borde de la mesa 
o plataforma, denominado comhamienlo {amtheting) 
(Moss, 1965). El flujo hfdrioo subsuperficial, facilitado por 
la fracturacion de la laterita y la porosidad del regolito, 
puede generar galerfas y cavidades de tamano diverso 
(Ollier, 1965). Esta red subsuperficial llega a desencade- 
nar una subsidencia diictil o fragil, dando lugar a depre- 
siones cerradas de tamano nictrico o hcctomctrico, que 
salpican la superficie horizontal de los relieves tabulares. 
Estas formas pseudokarsticas pueden tener bordes difusos 
oescarpados (De Chetelat, 1938; Goudie, 1973). 
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FIG IRA 18.29 Formas results ntes da la disecdtin de ferric re tas an Uganda. 1: cumbres planas coronadas par laferitas (posibles 
restos de la superfide africana). 2: bancos intermedios. 3: limos aluviales y capas lacustres. 4: zonas pantanosas da papiro 
pa I lister, 1956). 


690 Geonrwrfologifl 

















(a) 


Sueb sin Ladera (5%) 

cansofda r Eroatin en ladera ( 2 %) 70 cm 



M 


Cornea , 


Laterita 






Terraco con gravas 


Rastas de antigua 
later ita 



FICURA 18,30 Morfologia en 
bancos en laleriias. Nigeria. Foto 
J. Lopez Maitfnez. 


FIG UR A 18.31 Ladera con 
bloques sueltos de laterita en una 
sabana arboiea. Este de Bouak£ 
(Costa de Marfil). 


F1GURA 18.32 Algunas 
caracteristicas de la morfologfa 
de las lade ias laten'ticas 
(Maignien, 1966). 
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Aplanamientos tropicales: llanuras grabadas 


Una parte iraportante de las zonas tropicales esta cubierta 
por llanuras de gran extension (Fig. 18.2), sobre las que 
destacan colinas aisladas (melhergs) o relieves montano- 
sos. Existen dos tipos de llanuras: erosivas y deposiciona- 
les; las primeras se desaxrollan sobre litologias y estructuras 
muy variables, mientras que las segundas constituyen zo¬ 
nas de acumulacion de sedimentos aluviales y lacustres. 

A lo laigo de la historia de la Geomorfologta se ban 
propuesto diferentes teorias que ban dado lugar a los t£r- 
minos de penillanura (Davis, 1899), para zonas hiimedas, 
y pedillanuras, por extension de pedimentos, para zonas 
aridas (King, 1942, 1953), que constituyen llanuras que 
forman parte del paisaje actual. Con anterioridad han sido 
analizados estos tdrminos y sus connotaciones gen&ieas. 

Las penillanuras no suelen ser aplanamientos perfectos. 
Se trata mas bien de llanuras redondeadas y onduladas de 
escaso contraste altimdtrioo (Vidal Romani y Twidale, 
1998; Twidale y Vidal Romanf, 2005). Estan formadas 
sobre rocas sin alterar y se reconocen en Sudafrica, Trans¬ 
vaal, Namibia y Brasil. Como vemos no se limitan exclu- 
sivamente a las zonas templadas. Twidale (1983) indica que 
las penillanuras estan siendo paulatinamente degradadas y 
deben dcnominai se ultillanuras (ultiplains). El cambio es 
tan lento que permite la supervivencia de formas antiguas 
dentro del modelado actual (Twidale, 1976b). Algunos 
autoies consideran que «los pedimentos, y por extension las 
pedillanuras, no son, ni gen&ica ni temporalmente, distin- 
tos de las penillanuras. Generalmente coexisten, son sim- 
plemente partes de un gran conjunto llamado superficies de 
aplanamientos (Vidal Roman/ y Twidale, 1998, p. 101). 


Tambien pueden reconocerse en los tropicos hdmedos 
llanuras o superficies exhumadas por denudacion de for- 
maciones geologicas que fosilizan superficies de erosion. 
Un dasico ejemplo lo encontramos en Valley of the Thou¬ 
sand Hills, Natal (Surafrica), donde la erosion de la Are- 
nisca Table Mountain, de disposidon horizontal, descubre 
la superficie infrayacente, junto con imelhergs en domo 
(Thomas, 1978). 

Oiando el manto de alteracion se erosiona por accion 
fluvial, a flora el fiente de meteorizacion como una Ha- 
nura grabada {etchpiain) (Wayland, 1933), denomina- 
da por otros investigadores Uanura de oorrosidn qufmica 
(Vidal Romanf y Twidale, 1998). Se han propuesto nu- 
merosas denominadones, que han sido recopiladas por 
Thomas (1989a). Wayland calculaba que la potencia del 
regolito oscilaba en tomo a los 3 m y, por lo tanto, en el 
proximo cido erosivo, desencadenado por un rapido le- 
vantamiento, el regolito se denudaba totalmente, dando 
lugar a una nueva superfide mas o menos paralela a la 
anterior. Estos procesos de alteracion y erosidn subse- 
cuente pueden producirse muchas veces. Las ideas de 
Wayland difieren fundamentalmente en la potencia de la 
meteorizacion, que en la actualidad se estima en decenas 
o cientos de metros. 

El concepto de Biidel (1957) de las dobles superficies 
de aplanamiento (superficie de escorrentfa y superficie 
basal de meteorizacion) esta en relation con la idea del 
grabado. Aplico sus nociones a zonas con climas tropica¬ 
les estacionales, y con estabilidad tectonica (Fig. 18.33). 
Parte de una Uanura cuya profundidad de meteorizacion 



Dotole superfide de aplanainieniD (superfide de aplanamiento tropical—section transversal) 

Superfide de esoorreotla 



Pedimento de lavado 
Fiente de meteorizadfin 


FIG LIRA 18.33 Meteorizacion 
profunda y denudacion en los 
topicos humedos (BudeJ, 1957). 


Rebejambnto de la doWe superfide de aplanam 'ento. Desarrolb de superfides grabadas escabnadas 

(pedimentos marg inales de lavado) 
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fluctua entre 30 y 60 m, la cual se erosiona y da lugar a 
llanuras mas bajas salpicadas de pequenos domos rocosos 
{ruwares = knobs) de 1-3 m de altura o inselbergs de es¬ 
cudo {shield inselbergs). Tambien en el descenso de la su- 
perficie pueden quedar aislados bloques redondeados o 
paralelepip6dioos, correspondientes a las partes bajas del 
perfd de alteracidn. Las llanuias estan drenadas por varies 
de laderas muy tendldas o dambos. Como resumen, se de¬ 
duce que la erosion del suelo se manifiesla en la superfi- 
cie de escorrentfa, mientras que el desarrollo y 
profundizacion del saprolito se lleva a cabo en la superfi- 
cie basal de meteorizacidn. En los climas estacionales, 
donde se centran las investigadones de Biidel (1957, 1965, 
1977, 1982), las llanmas tienen pendientes casi nulas 
(0,2% en Tamilnad Plains, sur de la India). Las aguas de 
precipitacidn diffcilmente encuentran caminos para jerar- 
quizarse, por lo que un elevado porcentaje de las mismas 
se infiltra en el regolito. En las estaciones secas los sue- 
los arcillosos se agrietan y las rafces, junto con otros con- 
ductos de bioturbacidn, constituyen excelentes vias de 
penetracion del agua con la llegada de las dpocas de llu- 
vias. Este «ciclo» favorece el desarrollo de la meteoriza¬ 
cion a lo laigo de todo el saprolito y su profundizacion 
basal; a su vez, la arroyada superficial generada con las 
lluvias puede exportar una pelfcula de sedimentos, que re- 
baja la superiicie de escorrentfa. Las ideas de Biidel pron¬ 
to fueron asimiladas por los cientificos y se aplicaron a 
todos los tropicos humcdos cratonicos del planeta {yiase 
Thomas, 1974, 1989a, b, 1994a) e incluso a areas extra- 
Iropicales con potentes perfiles de alteracion en regiones 
templadas y fn'as (Bakker y Levelt, 1964; Bakker, 1967; 
Gellert, 1970; Dmy, 1971; Biidel, 1977,1982; Soderman, 
1985; Hall, 1986, 1988), que senalan la supervivencia de 
llanmas grabadas, cuya edad para Europa se oonsidera del 
Mesozoico superior-Paleoceno (Thomas, 1994). No obs¬ 
tante, en tSpocas postmiocenas se genero un perfil de alte¬ 
ra cion arenoso bajo climas templados (Bakker y Levelt, 
1964; Hall et a/., 1989), lo que puede inducir a importan- 
tes confusiones en las interpretaciones. 

Se ha senalado por Ollier (1965,1984) que el saproli¬ 
to tiene profundidades muy variables, en lugar de consti- 
tuirmantos paralelos, tal como senalan Wayland y Biidel. 
El regolito forma profundas depresiones separadas por 
protuberancias constituidas por rocas sin alterar. La ero¬ 
sion de la alterita puede dar lugar a zonas deprimidas ro- 
deadas por promontorios de rocas frescas. 

B saprolito juega un papel importante en la configu- 
racion del relieve, debido a que la llanura grabada expe- 
nmenta un descenso lento y continuo, mientras que las 
colinas circundantcs adquieren una mayor altura (Bremer, 
1971,1985), como consecuencia de la paulatina remodon 
de la roca alterada. Este proceso de generacidn de depre¬ 
siones esta en relacion con rocas de gran densidad de frac- 
tmacion, que facilitan la penetracion del agua a favor de 
los pianos de discontinuidad. A este proceso Biidel (1977, 
1982) lo denomina meteorizacion divergente. 


Thomas (1965,1974,1994a) propone una clasificacion 
de llanuras y superficies grabadas, en funcion del grado 
de denudacion de los perfiles laterfticos. En la liltima ver- 
sidn introduce algunas modificaciones, pero esta diferen- 
ciacidn no ha tenido gran aceptacion. 

El rebajamiento de la superiicie basal y la erosion di- 
ferencial del regolito lo comparan Thomas (1989b y 1994a) 
y Pavich (1985) con el concepto de equilibrio dinamico 
de Hack (1960, 1975), en el que existe un balance entre 
la erosion del regolito y la generacidn del mismo. Por el 
contrario, otros autores (Ollier, 1991) estiman la forma- 
cion del modelado como un conjunto de eventos que se 
desarrolla a lo largo del tiempo. Ollier (1981) considera 
el territorio de Uganda formado como una iinica llanma 
grabada (Fig. 18.34). En la superiicie de Buganda, equi- 
valente a la superiicie de Gondwana, se han preservado 
potentes perfiles de alteracion. En el norte, el regolito se 
ha denudado totalmente y la Superiicie de Acholi se ela- 
bora sobre roca fresca y tienen numerosos inselbergs en 
sus bordes. En la superiicie de Africa, que es la que ocu- 
pa mayor extension, se erosiona una profunda alterita en 
la que afloran algunos inselbergs, lo que indica la presen¬ 
ce de una superiicie basal de meteorizacion muy irregu¬ 
lar. Sobre algunos lugares de esta superiicie se sitiian 
volcanes del Mioceno. Para Ollier la edad de esta liltima 
superiicie es, por lo menos, del Terciario inferior y la de 
Buganda del Mesozoico o mas antigua. 



Fid RA 18.34 Denudaci6n del regolito en Uganda. La 
Superfide de Buganda tiene una meteorizacidn pnofunda y 
nestos de superfide de eieaipn. La superfiere de Africa est^ 
enosionada pardalmente. En la $uperficie de Acheli se ha 
denudado un antiguo regolito y se forman suelos recientes 
sobre roca fresca, m3s que en el sapiolito (Segun Ollier, 1981). 
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Inselbergs 


Es una palabra alemana que significa monte isla y fue uti- 
lizada porprimera vez por Bornhardt (1900) para deseri- 
bir las colinas rocosas escarpadas que destacan sobre las 
llanuras tropicales de Tanganika (hoy Tanzania). Se de- 
sarrollan basicamente en regiones cratonicas, tropicales 
y subtropicales, con preferencia en granitos y rocas tne- 
tamorficas, pero tambidn se localizan en rocas sedimen- 
tarias, cotno en las arcosas del famoso monolito de Ayers 
Rock y en los conglomerados de Olgas, ambos en el de- 
aerto central de Australia (Twidale, 1978, 1982a; Vidal 
Romani' y Twidale, 1998; Twidale y Vidal Romani, 2005). 
El estudio de estas morfologfas es complejo, ya que im- 
plican el papel que juegan el clima, la litologia y la es- 
iructura de la roca, que a su vez inciden en el grado de 
alteracion de la misma. Igualmente, suscitan cuestiones 
gen&icas fundament ales, como las inherentes a la exhu- 
macion de la superficie basal de meteorizacion o al retro- 
ceso de las laderas. Tambidn la investigation de los 
inselbergs debe contemplar los cambios climatioos que los 
han afectado y la persistence o duration de estas formas. 
For consiguiente, son muy numerosos los autores que se 
han preocupado de diversos aspectos de los inselbergs. 

Los inselbergs han suscitado numerosos problemas en 
lelacion con las distintas definiciones y terminologtas. 
Twidale (1968) define los inselbergs como relieves resi- 
duales aislados que destacan en las llanuras tropicales. 
Rjsteriormente, Twidale (1982a) y Vidal Roman! y Twi¬ 
dale (1998), consideran que los inselbergs ocupan cual- 
quier position topografica. Birot (1958) ya indicaba que 
los demos cristalinos se sittran en posiciones variables en 
el paisaje, al analizar los panes de azucar y monos del area 
de Rio de Janeiro. Thomas (1974, 1978) apoya la idea de 
que no es necesaria la relation de inselberg-llanura. Si ad- 
mitimos esta opinion la denomination inicial de inselberg 
que da un tanto quebrantada. Twidale {1968) senalaba tam- 
bien que los inselbergs se localizan en las llanuras tropi¬ 
cales, pero se conoce desde hace mucho tiempo la 
existencia de inselbergs en los climas templados europe- 
os (Penck, 1924). For consiguiente, o los inselbergs se for- 
man en distintos tipos de clima o bien son indicadores 
paleoclimaticos. Con el fin de precisar la situation de los 
inselbergs en el mundo, Kesel (1973) Uev6 a cabo, anali- 
zando las publicaciones existentes, calculos porcentuales 
sobre la distribution de los inselbergs en los distintos ti¬ 
pos de climas: 40% en climas de sabana; 32% en zonas 
aridas y semiaridas; 12% en climas continentales humc- 
dos y subarticos y 6% para cada una de las zonas de trd- 
picos humedos, subtropicales y mediterraneas. Este autor 
concluye, al igual que King (1957a), que los inselbergs se 


encuentran practicamente en todos los tipos de climas. No 
obstante, reconoce que los tropicos hdmedos y secos son 
regiones favorables a la formation de los inselbergs, como 
indied Cotton (1961, 1962). La aplicacidn de Indices nu- 
mdricos para identificar a los inselbergs, recogidos de di- 
ferentes trabajos por Thomas (1978), no aporta valores 
diferenciales y segfin el autor pueden aplicarse a numero- 
sas colinas. 

La definicidn propuesta por Young (1972) es de ca- 
racter mas general y aplica la denominacion de inselbergs 
a colinas aisladas de laderas abruptas que surgen brusca- 
mente en zonas de moderada inclinacion. Distingue varies 
tipos: mesas en estratos horizontales o latent as, colinas de 
laderas rectilfneas (tfpicas de zonas aridas) y convexo-cdn- 
cavas recubiertas de regolito, domos rocosos y bloques 
{tors) o formas acastilladas {castle koppies). Thomas 
(1976,1978,1994a) realiza diferenciaciones similares. Los 
autores alemanes distinguen entre inselbergs de posicidn 
(fernlinge)t inselbergs de resistencia (ha/ tlmge). Los pri- 
meros se conservan por su situacidn sobre la divisoria de 
aguas, donde se ejerce una erosion menor y los segundos 
se originan por la gran resistencia a la erosion de las ro¬ 
cas. No obstante, se diferencian dos tipos fundamentales 
dentro de los inselbergs: los inselbergs de bloques o tors 
y los inselbergs en domo o bomhardts. 


18.10.1 Inselbergs de bloques (tors) 

La morfologfa de los inselbergs de bloques es muy variada 
y esta controlada por los sistemas de fracturacion. Se desa- 
rrollan en gneises, esquistos, cuareitas, diabasas, areniscas 
y arcosas, aunque se forman mas profusamente en granitos 
(Gerrard, 1988). Los bloques (tors) se pueden enoontrar en 
diversas posiciones topograficas y su tamaho y forma de- 
penden del tipo de fracturaci6n y de su espaciado. En Aus¬ 
tralia varian de tamano desde 0,25 m a 33 m, aunque los 
tamanos mas frecuentes son de 1 -2 m. Su forma puede ser es- 
fdrica o elipsoidal, principalmente por los mecanismos de 
descamacion (Fig. 18.35) y, en ocasiones, presenta tendencias 
paralelepip^dicas (Fig. 18.36). Hay bloques que permanecen 
en position inestable y se denominan piedras caballeras o 
basculantes (Vilaplana, 1987; Pedrazae/a/., 1989; Vidal Ro¬ 
mani y Twidale, 1998) que, con frecuencia acaban desplo- 
mandose por la ladera. En las zonas de cumbres se localizan, 
en ocasiones, un conjunto de bloques angulosos, que simu- 
lan antiguas fortalezas, a los que se denomina formas acasti¬ 
lladas (castle koppies = rock towers). Por otra parte, los 
bloques se encuentran en cualquier medio climatico. 
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FIG UR A 18.35 Descamacion 
an un bloque granitico dal batolito 
de Santa Olalla del Cala 
(pravinda de Huelva, Esparia). 



FIGL'RA 18.36 Tors elaboiados 
en granite, en la veitlente 
septentrional de la Sena da 
Estiela (Portugal). 


El origen de los bloques supone una meteorizacion 
profunda diferencial, que penetra con mayor intensidad en 
las zonas de fracturacidn mas intensa. Con posteriori dad, 
se produce un cambio ambiental que ocasiona la erosion 
del sapiolito. El resultado es la aparicion de la base del per¬ 
il de meteorizacidn, caracterizada por la presencia de blo¬ 
ques, que origina las morfologfas anteriormente senaladas 
(Fig. 18.37) (Linton, 1955). Este autor denomind a esta se- 
cuencia hipdtesis de las dos etapas. La formacidn de los 
bloques puede oomprobarse en desmontes de obras linea- 
les. Hay que tener presente el balance entre meteorizacion 
y denudacion. Si la meteorizacion es mas intensa que la 
erosion, no llega a aflorar el frente de meteorizacion, ni los 


bloques acompanantes; por el contrario, cuando la erosion 
es mas endrgica que la meteorizacion, el peril se des- 
m ant el a y surgen los bloques basales (Vidal Romani y 
Twidale 1998). Los bloques aflorantes son sometidos a una 
meteorizacidn subaerea. El regolito puede movilizarse por 
accidn fluvial y dar origen a canales de bloques de mas de 
10 km de largo, como en el rfo Homem (norte de Portu¬ 
gal). La exportacion de la alterita tambien puede realizar- 
se por erosion marina, glaciar y edlica (Vidal Romani y 
Twidale, 1998; Twidale y Vidal Romanf, 2005). 

Por lo general, el desairollo de muchos de los inselbergs 
de bloques se relaciona con la desintegracidn de los bloques 
situados en el interior del inselbeig. La meteorizacidn de 
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FIG UR A 18.37 Evolucion de los bloq ues (tors) y de formas 
yaniticas* basada en los esquemas de Unton (1955). 


los bloques, la erosion del grus y el rebajamiento de la su- 
perfrtie terrestre son los procesos fundamentales implica- 
dos, que con su aetividad pueden llegar a la desaparidon 
del inselberg de bloques (Fig. 18.38) {Thomas, 1978). 

Ya hemos indicado que los bloques tienen una amplia 
distribuddn en todo el globo terraqueo y, como se requi¬ 
re una meteorizadon profitnda, se acude en muchas areas 
aalteradones muy antiguas. Linton (1955) indico una in- 
tensa meteorizaddn qutmica en el Terdario, para el grani- 
to de Dartmoor. En este caso la movilizadon del regolito se 
llevd a cabo por procesos perigladares, al igual que propone 
Demek (1964) en el Macizo de Bohemia (Cheooslovaquia). 


Posteriormente, Czudek y Demek (1971) interpretan los 
tors como originados por meteorizadon y movilizadon en 
un ambiente periglatiar. El analisis mineralogico del grus 
de Dartmoor pone de manifesto la carenda de alteration 
de los feldespatos y un bajo oontenido en arcillas (Doorn- 
kamp, 1974). Porconsiguiente, en las latitudes europeas se 
puede produdr un «producto de meteorizadon arenoso» 
(Bakker, 1967), que por evolution da lugar a bloques. 

King (1948) ha propuesto que los tors, al igual que los 
inselbergs en domo, se originan por retroceso de las lade- 
ras en dimas aridos y semiaridos, desarrollandose a su pie 
un pedimento. Ideas similares, aunque desarrolladas para 
ambientes periglaciares, han sido elaboradas por Czudek 
(1964) (Fig. 15.33). 

De todo lo expuesto, no cabe duda de que existe mas 
de una hipotesis que explica el origen de los bloques. Pue¬ 
den contemplarse dos tendendas fundamentales: una rela- 
tionada con la meteorizadon profunda y posterior erosion 
(hipotesis de las dos etapas de Linton) y, la otra, relativa al 
retroceso de laderas en desiertos calidos y frios. 


18.10.2 Inselbergs en domo 
(bornhardts) 

El tdrmino hornhardt se debe a Willis {1936), que lo pro- 
puso para los domos cristalinos en honor al explorador ale- 
man Bornhardt (1900), que describio por primera vez los 
inselbergs. Tienen forma de domo y se desarrollan en ro- 
cas masivas resistentes, fiindamentalmente granfticas, aun¬ 
que tambidn se localizan en areniscas y conglomerados 
(centro de Australia). Twidale (1982) considers como 
bornhardts los monolitos conglomeraticos de los Mallos 
de Riglos (Fig. 18.39), en el lfmite de las Sierras Exterio- 
res pirenaicas oscenses. Estas formas pueden hacerse ex- 
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FIGL KA 18,38 Etapas de desanollo de los inselberg de bloques, que Impllcan la desintegraddn de los bloques dladasados del 
interior, dentro de la circulacidn de agua vadosa, junto con la penetracidn lateral de la meteorizacidn que conduce al retroceso de 
la ladera. La primera etapa (a) puede alcanzarse sin que tenga lugar una meteorizaclOn anterior profunda, aunque no se excluye 
si actuacidn. La denudacidn, implicada en el paso a-b, puede estar relacionada con un camblo climatico (segun Thomas, 1978). 
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FIG UK A 18.39 Monolitos 
desarrollados sobre 
oonglomerados masivos 
borizomales en el limits de las 
Sierras Exteriores pirenaicas y la 
depresidn del Ebro. Mallos de 
Riglos (piovincia de Huesca). 


tensivas a los relieves de conglomerados de Montserrat, 
Montsant, rfo Iregua, etc., que forraan parte de los tercia- 
rios marginales de la Depresion del Ebro. 

Las laderas de los bornhardts suelen ser gcncralmen- 
te abraptas y los tamanos son muy variables, desde unos 
pocos metros a varies cientos de metros {Fig. 18.40). En 
planta, presentan raorfologfas circulares o eli'pticas, 
afectadas muchas veces por la fracturaddn {King, 1948; 
Twidale y Bourne, 1978). Cuando son alargadas y de baja 
altura, se les denomina lomos de ballena. Algunos born- 
hardts se presentan aislados, mientras que otros se agru- 
pan en formas hemiesfdricas, conoddas en Brasil como 
rnedias naranjas (Birot, 1958). Los enlaces entre el mo- 
nolito rocoso y el pie de los bornhardts pueden ser netos, 
con un daro kntekpoint ,o transicionales donde no se ob- 


serva ninguna modificacion manifiesta de pendiente. 
Existen varias causas fundamentales que explican el cam- 
bio brusco de pendiente: oontacto entre rocas de dife- 
rentes propiedades mecanicas, contraste entre la roca 
iresca y el saprolito (Ollier, i960; Thomas, 1965) y me- 
teorizacion mas intensa en la base de la ladera (Ruxton, 
1958; Twidale, 1962; Mabbut, 1966; Twidale y Bourne, 
1978). 

Los bornhardts se encuentran en diferentes ambientes 
climaticos {Kesel, 1973), desde las zonas de selva ecua- 
torial, pasando por las latitudes rnedias (Figs. 18.41 y 
18.42), hasta el norte de Noruega (Biidel, 1978). En el Ma- 
cizo Hcrcmico de la Peninsula Ibcrica existen numerosas 
dtas sobre bornhardts granfticos (Birot, 1949b; Birot y 
Sold, 1954a,b; Brum Ferreira, 1978; Coudd-Gaussen, 



FIGL RA 18.40 hselberg en 
do mo de varies cientos de metros 
de altura. Abuja (Centro de 
Nigeria). Foto J. Lopez Maitfnez. 
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FIG UR A 18,41 Formas 
darrteticas y otros modelados 
cranitioos Coronados por el 
monolito campanifoime de El 
Yfelmo. La Pedrlza de 
Manzanares (provincia de 
Madrid). Sierra de Guadarrama. 



FIGURA 18,42 Bom hard t con 
pa nos de exfoliation en la 
Ojmbre. Paique Nacional de 
Mr Semite (California). 



1981; Sanz, 1988; Pedraza et a !., 1989; Vidal Roman! y 
Twidale, 1998; Twidale y Vidal Romani, 2005; entre otros). 
Tambidn se han reconocido en los granitos de la Cordillera 
Costera Catalans (Roque y PalK, 1998). 

Existen un conjunto de (adores que inciden en la lo¬ 
calization de los inselbergs en domo. La mayorfa de los 
estudios que han intentado comprobar la local izacidn del 
bomhardt en determinados tipos de rocas, han llegado a 
la conclusion de la inexistenda de variaciones litologicas 
en su piedemonte. No obstante, en algunos trabajos se se- 
nala la relation entre la ubicadon del inselberg y el tipo 
de roca. Jeje (1973) indica que, en zonas del suroeste de 
Nigeria, los inselbergs se localizan en un granito porfi- 
roide biotftioo (Fig. 18.43). Brooks (1978) en sus inves- 


tigaciones prdximas a Johannesburgo, indica que los tors 
y castle koppies se situan en una zona de transicidn de 
gneises y migmatitas y granodioritas homog^neas y por- 
fTdicas; en otras areas se dreunscriben prefcrcntemcntc 
con adamellites porffdicas biotfticas. Como resumen, ex¬ 
press que los inselbergs son mas frecuentes en rocas que 
han sufrido metasomatismo potasico o en plutones que 
son ricos en potesio, o bien que contienen cuarzo prima- 
rio de baja temperatura. Sin embargo, no suelen eneon- 
trarse estas reladones entre localization del inselberg y 
litologfa. 

La mayor parte de los inselbergs se localizan funda- 
mentalmente en areas de estabilidad cortical (Kesel, 1973), 
aunque tambi^n pueden estar situados en cadenas tectd- 
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FfGURA 18.43 Golinas residuales en el suroeste de Nigeria. 
1: granifo porfi raids con biotita.2: gneises y esquistos. 3: ins el bergs, 
pequenos demos y koppies. 4: falla. 5: fiactuia (seguri Jeje, 1973). 


racaniente activas. Uno de los ejemplos mas clasicos es el 
He Parana, al sureste de Brasil, que forma parte de un 
horst (Birot, 1958). Twidale (1973, 1982a), Vidal Romani 
y Twidale (1998) y Twidale y Vidal Romani (2005) indi¬ 


can que el lajamiento se produce poresfuerzos eompresi- 
vos lateiales, que superan a los generados por pdrdida de 
carga. La aceptacidn de esta hipotesis implica que los do- 
mos controlados por lajamiento deben originate por este 
mccanismo. Existen numcrosos datos de tnedidas de es- 
fuerzos en tlineles y pozos que apoyan esta idea (Twida¬ 
le, 1982a). 

A finales del siglo pasado se interpretaron los insel- 
beigs como generados por procesos glaciares, marinos y 
eolicos (Twidale, 1982b; Vidal Romani y Twidale, 1998; 
Twidale y Vidal Romani, 2005). Con poster ioridad, la ero¬ 
sion fluvial se considero como la causa fundamental. En 
la actualidad, se reconocen dos teorlas fundamentales en 
la generacion de los bornhardts- La hipotesis del retro- 
ceso del escarpe ha sido propuesta por diversos aulores 
(Cotton, 1942; Howard, 1942; Pugh, 1956), aunque fue 
King (1942,1948,1949,1953,1962) el que capitaneo esta 
idea con mas dnfasis. Mas redentemente, los puntos de 
vista de King ban sido apoyados porKesel (1973,1977b) 
en estudios de los desiertos del suroeste de Estados Uni- 
dos y por Selby (1977) en el Desierto de Namib. A King 
se le critica que ninguno de sus trabajos ha sido realizado 
en los tropicos hdmedos, areas de gran profusion de born¬ 
hardts. 

Se tiata de inselbergs de posieidn ifernlinge) que du¬ 
rante largos periodos de tiempo han sufrido el retrace so 
del escarpe paralelamente asimismo, con la consiguiente 
ampliacion del pedimento, que puede finalmente dar lu- 
gar a pedillanuras (Fig. 18.44). El desairollo del inselberg 
por pediplanacidn lleva consigo una progresiva disminu- 
ddn de su tamafio, hasta su completa desaparicion. La ma- 
yorla de los investigadores circunscriben estos procesos 
a los ambientes aridos y semiaridos, que es donde sus 
efectos son optimos (King, 1957a). Para este autorla me- 
teorizacion al pie del escarpe conduce a una mayor incli- 



FtGL'RA 18,44 Inselbergs 
destacando sobre extensas 
ianuras, Plateau Narok (1.825 m), 
suroeste de Kerria. 
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nation del mismo y a una recesion de las laderas. No obs- 
lante, en los desiertos calidos, corao el de Namib, pueden 
barajarse dos interpretaciones contrapoestas. Selby (1977) 
senala que los inselbeigs se ban originado por pediplana- 
cidn, mientras que Ollier (1978) indica una gran antigiie- 
dad para los mismos y forman parte de una topografla 
exhumada. Por consiguiente, es necesario tener un cono- 
dmiento profundo de las dpocas geologicas pasadas, par- 
ticularmente de los cliraas, para evitar interpretaciones tan 
oontrovertidas 

La otra teorfa sobre el origen de los inselbeigs en 
dotno se basa en la exhumacion de un matizo roooso, 
profundamente alterado. Al aflorar la superficie basal de 
meteorizacion aparecen formas domaticas, que indican 
que se han formado bajo el manto de alteracidn. La hi- 
potesis es similar a la de las «dos eta pas » piopuesta por 
Linton para los inselbeigs de bloques y tors. Esta hip6- 
tesis se ha comprobado en frentes de camera de cuarzo- 
diorita en el sur de Cameriin, donde se localiza un domo 
de 50 m rodeado de material meteorizado (Boye y Frisch, 
1973). Tambidn algunos desmontes de carretera permiten 
observar estas morfologfas domaticas incipientes (Tho¬ 
mas, 1978). Los domos se localizan en las partes menos 
fracturadas del (rente de meteorizacidn. La denudacion se 
lleva a cabo paulatinamente por accion fluvial y las mor- 
iblogfas domaticas van apareciendo en el terreno como 
pequenas ciipulas que anuncian un inselberg en domo em- 
brionario o incipiente (Thomas, 1978; Twidale, 1982a) 
(Fig. 18.45). 

Los pequenos bornhardts estan, por lo general, rela- 
cionados con un (inico periodo de excavation de un re- 
golito profundo, que puede alcanzar 100 m. Pero cuando 
se intentan explicar los grandes inselbeigs en domo sur- 
gen dificultades (Thomas, 1965,1974). Pero si admitimos 
una meteorizacion continua al pie de las laderas, a medi- 


da que la denudacion produce el descenso de las llanuras 
drcundantes, se pueden explicar los bornhardts de varios 
cientos de metros de altura (Fig. 18.46). Por consiguien¬ 
te, se trata de alternandas repetidas de meteorizadon y de¬ 
nudacion a lo largo de un prolongado tiempo geologico 
(Willis, 1936; Biidel, 1957; Twidale, 1964, 1982a; Tho¬ 
mas, 1978, 1994a). Como consecuencia, muchos de los 
grandes inselbeigs en domo son geologicamente muy an- 
tiguos. 

La teoria del retroceso del escarpe no explica algunas 
de las formas relacionadas con el contacto roca-llanura y 
roca-saprolito. Sin embargo, la hipotesis de la exhumation 
justifica la presencia de domos embrionarios; micromo- 
delados generados en el frente de meteorizacion (meteo- 
rization poligonal, tafonis, gnammas, pseudolapiaz, 
cuevas, etc.) (Twidale, 1982; Thomas, 1994a; Vidal Ro¬ 
mani y Twidale, 1998; Twidale y Vidal Romani, 2005); la¬ 
deras escalonadas (Twidale y Bourne, 1975, 1978) y 
fungiformes (Twidale, 1962), que junto con la existencia 
de llneas de tafonis a diferentes alturas en Ayers Rock 
(Twidale, 1978) indican una meteorizacion subsuperficial 
mas antigua y senalan la amplitud del ataque lateral sobre 
las laderas de bornhardts masivos, durante cada etapa de 
nivel de base estable. 

Tanto si los bornhardts se han originado por retroceso 
del escarpe o por exhumacion, el tiempo que se requiere 
para su formation es elevado. No obstante, la edad es fun- 
cion de la velocidad de los procesos geomorfologicos im- 
plicados y del tamano de la forma. Por lo tanto, podemos 
tener inselbeigs en domo rerientemente expuestos y otros 
cuya antigtiedad es de decenas de millones de anos. Sur¬ 
ge otro problema cuando se intenta explicar la supervi- 
vencia de los grandes bornhardts durante un dilatado 
tiempo geologico. Se interpreta que como la forma del 
inselberg en domo esta controlada por el lajamiento, las 


F1GL1RA 18.45 Formas 
domaticas embrionarias en una 
region de sabana, Masai Mara 
(Kenia). 
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FIG URA 18.46 Desarrollo de inselbergs en domo por 
meteorizacidn continua de las laderas cubiertas durante la 
dseccibn (en Thomas, 1378). 


pretipitationes discurren como en un «paraguas» produ¬ 
ct ndo una alteration y erosion mny ddbil {Thomas, 
1974). Se proponen edades del Mesozoico o Terciario in¬ 
ferior para numerosos inselbergs en domo. Asf, Savigear 
(i960) considera que los inselbergs en Nigeria se ban ex- 
humado bajo una cobertera de sedimentos cretacicos y 
Baibier {1967) senala que los domos (panes de azucar) son 
tambidn exhumados por debajo de la arenisca del Paleo- 
zoico superior del Macizo de Tassili, al sur de Algeria. 
Igualmente, Chaput {1971) pone de manifesto que la su- 
perfide pretriasica en Sierra Morena oriental (Esparia) esta 
exhmnada parcialmente, aflorando inselbergs cuarriticos. 
Por otra parte, Twidale y Bourne {1975) y Twidale (1978) 
indican que el famoso monolito de Ayers Rock, por con- 
side rati ones estratigraficas y geomorfologicas, se remon- 
ta al Mesozoico. 

Como la edad de los inselbergs, en ocasiones, es muy 
antigua, estas formas han estado sometidas a la actividad 
enddgena y exdgena durante un largo periodo de tiempo. 
Han podido estar afectadas por la traslacion de las placas 
litosfericas, modificando su latitud e incluso su clima, 
como por ejemplo la India. El cambio climatico, en su re¬ 
lation con el origen de los inselbergs, afecta al balance en- 
tre las velocidades de meteorizacidn y erosidn. Los 
periodos de predominio de la meteorizacidn corresponden 
a una estabilidad geomorfoldgica y ecologies (etapas de 
biostasia) y cuando se interrumpe este equilibrio se de- 
sencadena la erosidn {etapas de rhexistasia) {Erhart, 1967). 
En las latitudes medias de Europa se reconoce una amplia 
y profunda meteorizacidn ferralftica, sobre todo durante 
el Eoceno (Mi Hot, 1964). Esta alteracidn se confirms en 
el registro sedimentario de las cuencas tertiarias y pro¬ 
portions argumentos convincentes para una antigua me¬ 
teorizacidn profunda de terrenos en los que han sido 
formados los inselbergs. 



Geomorfologia aplicada a las regiones 
tropicales 


Las zonas tropicales comprenden una gran variedad de re¬ 
lieves y ecosistemas que contienen importantes recursos, 
pero tambidn soportan numerosos riesgos (Reading et cd., 
1995). Los climas tropicales conditionan la vida de los ha- 
bitantes y sus actividades econdmicas, en mayor grado que 
los climas de las latitudes medias. En estos filtimos 50 
ahos se ha producido en las regiones tropicales una gran 
explosidn demografica. En la actualidad habitan estas are¬ 
as 2.600 millones de personas, que constituyen el 45% de 
la poblacidn mundial. Aproximadamente el 60% vive en 


el sur y este de Asia. Muchos de estos parses estan en vfas 
de desarrollo y tienen una economfa de subsistentia, fun- 
damentalmente agrfcola (McGregor y Nieuwolt, 1998). 
Las necesidades alimenticias han conducido a una inten¬ 
sification y extension de la agricultura, acompanada de un 
aumento de la desforestatidn. Todo ello ha derivado en un 
incremento de la erosion del suelo (Fig. 18.47) y de los 
riesgos de inundaciones y deslizamientos. Estas tircuns- 
tancias hacen necesaria la aplicacidn de practices de con¬ 
servation de suelos (Douglas y Spencer, 1982). 
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FlGLiRA 18.47 Gabecera de 
ha Franco {gulttf desarrollado en 
Liia zona pancialmente 
deforestada, que afecta 
debilmente al poblado y a los 
oiltivos. Muranga (Kenia). 



Los potentes regolitos desarrollados en ios tropioos M- 
medos han sido estudiados con detenimiento por las im- 
plicaciones que presentan en las aetividades ingenieriles 
(Lovegrove y Fookes, 1972). Su profundidad, estructura 
y composition tnineralogica es variable y, con frecuencia, 
se reconocen cambios abruptos en el regolito (Douglas, 
1986). Estas variaciones complican considerablemcntc las 
obras de ingenierfa. 

Estas areas tropicales hdmedas poseen numerosos re- 
cursos minerales, petrollferos, forestales y agrfcolas, que 
intiden, en su explotatidn o gestion, en diferentes proce- 
sos geomorfologicos, desencadenando o acelerando gene- 
xalraente la actividad de los mismos. For otra parte, muclias 
areas se encuentran en zonas tectonicamente activas, por 
lo que pueden estar afectadas por terremotos y la inciden- 
cia de los tsunamis. Tambfen es muy importante el riesgo 
volcanico, fundamentalmente el de naturaleza explosiva, 
con emisidn de nubes ardientes, cenizas y generation de 


lahares. Finalmente, los tidones tropicales con sus fuertes 
vientos destructivos y las inundadones y deslizamientos re- 
sultantes de las predpitaciones dclonales, son posible- 
mentc el riesgo de mayor incidencia. Un redente ejcmplo 
lo tenemos en las grandes perdidas humanas y materities 
produddas en Nicaragua y Honduras por el Huracan Mitch, 
a finales de octubre y primeros de noviembre de 1998. 

Ibr otra parte, se pone de manifesto la intervention del 
hombre en el paisaje, aterrazando las laderas (Fig. 18.48) 
y construyendo embalses y balsas de diferentes tamanos, 
con el fin de modificar la erosion hidrica de las laderas y 
el regimen fluvial (Wirthmann, 2000). Debido a la explo¬ 
sion de la poblacion mundial en el Ultimo medio siglo, la 
ecologfa de los tropicos hiimedos ha sufrido y sufre im¬ 
port antes crisis. En las zonas de transito hacia los ara- 
bientes semiaridos se ha desencadenado una intensa 
desertificadon (Mensching, 1983). En muchas regiones de 
la orla mediterranea han continuado cultivando, incluso 


FIG UR A 18.48 Aterramientos 
para la proteccidn de la erosidn 
hidrica y su posterior aplicacion 
al cultivo. Machakos (Kenia). 
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despu^s de la desaparicion del suelo, en terrenos tercia- 
rios de margas, arcillas e incluso yesos (alrededores de Za¬ 
ragoza). Esta opcion no es posible sobre las rocas 
lesistentes de los tropicos. Como consecuenda, al au- 
mentar la pobladdn y por algunas de estas causas tienen 
lugar gra tides calamidades. 

En los ambientes de gran vegetacion, es frecuente 
provocar incendios y talas abusivas para obtener tierras 
cultivates o ganaderas. Los incendios de las sabanas cen- 
troafricanas (Fig. 18.49) son conocidos desde antiguo y se 
pretendc con ellos el creeimiento de nuevos brotes mas 
frescos de hierba con el que alimentar el ganado de vacas 
y cabras de las tribus masais. En fotografias nocturnas de 
satdite se distinguen daramente los focos de incendios 
que afectan a estas sabanas. Igualmente, la tupida masa fo- 
restal de la selva esta sometida a talas abusivas e incen¬ 
dios, con el fin de obtener benefido de la venta de madera, 
y con posterioridad, dedicar el espacio deforestado a ga- 


naderfa o a fines agrfcolas, que al cabo de poco dejan de 
produdr debido a la escasa ferti lidad de los sue los tropi- 
cales htfmedos, desprovistos de bases, con poco humus y 
pardalmente desilidficados. Se estima que la erosion del 
suelo es diez veoes mayor que la producida en condicio- 
nes naturales (Rapp etai, 1990). Ademas, la destruccidn 
de la selva tropical, que constituye el gran pulmon de nues- 
tro planeta, lleva consigo un incremento del dioxido de 
carbono y, por consiguiente, un aumento del efecto de los 
«gases invernadero». 

18.11.1 tnundaciones catastroficas 

Las inundationes constituyen el riesgo geomorfblogico mas 
fiecuente de los tropicos humedos> debido a las intensas y 
prolongadas lluvias que tienen lugar en estas areas (Fig. 
18.50). La utilization de las llanuras de inundation para la 



FlGLRA 18.49 Gramineas 
agostadas e incendiadas muy 
posiblemente por el bomb re. 
Masai Mara (Kenia). 



FJGLRA 18-50 Puente 
derruido sobre el no Cocos, 
oomo oonsecuencia de la$ 
hundaciones producida s por el 
huracAn Mitch a finales de 
octubre y comienzo de noviembre 
de 1993. Norte de Nicaragua, 
cerca de la frontera con 
Honduras. Foto A. Gdmez Sal. 
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obtencion de recursos agricolas conduce a un increme nto 
considerable del riesgo. Como consecuencia de las inunda- 
dones, en Asia, portdrmino medio, sufren anualmente im- 
portantes danos 4 millones de hectareas de tierra, que 
afectan a 17 millones de personas (Reading et al., 1995). 

Las nubes convectivas son las mayores productoras de 
lluvia en las regiones tropicales de latitud baja. En la Fig. 
18.51 se representa la distribucion global de tormentas con 
distintos tipos de frecuencia: mas de 100, entre 50 y 100, 
entre 20 y 50 y menos de 20 tormentas por ano (Lamb, 
1972). Se observa una franja de mayor frecuencia de tor¬ 
mentas en areas proximas al Ecuador. 

Las precipitaciones en los tropioos estan asociadas con 
la convergencia de masas de aire entre los dos hemisferios 
(Zonade Convergencia Intertropical), con los dclones tro¬ 
picales y con el efecto orografico (Hayden, 1988). En el pri¬ 
mer tipo, la convergencia y elevacidn del aire produce una 
banda nubosa alrededor del Ecuador. La variacidn estacio- 
nal de este cinturon de nubes da lugara las lluvias monzo- 
nicas, que en Asia se desarrollan de junio a septiembre, 
reconocidndose una media de 7 dcprcsioncs monzonicas 
por ano (Gupta, 1988). A veces estas lluvias pueden tener 
una duracidn de 9 dfas. Los ciclones se desplazan de este a 
oeste y las maximas precipitaciones tienen lugar en las is- 
las o margenes oontinentales, donde la superftcie tenestre 
recalentada y los relieves existentes realzan los movimien- 
tos ascendentes e intensifican la convectividad (Hayden, 
1988). En Cilaos, Isla Reunion, se produjeron en un dia 


1.870 mm de lluvia (Gupta, 1988). A los ciclones tropica¬ 
les con vientos superiores a 116 km/h se les denomina hu- 
racanes y en Asia oriental se les conoce como tifones. El 
efecto orografico se tnanifiesta por el ascenso de masas de 
aire que se condensa, generandose las maximas precipita¬ 
ciones diurnas durante el periodo de mayor calentamiento 
solar. 

Las estaciones de aforo en los tropicos hiimedos son 
escasas y generalmente estan situadas en los grandes rfos; 
por consiguiente, los registros de las grandes inundacio- 
nes son muy limitados- Sin embargo, se conocen mucho 
mejor los periodos de retorno de las precipitaciones in- 
tensas y se pueden relacionar estos valores con los de las 
grandes inundaciones, con lo cual podemos disponer de 
datos aproximados (Gupta, 1988). 

En zonas urbanizadas la hidrologia de las cuencas 
de drenaje sufre profundas modificaciones, debido funda- 
mentalmente a la superficie impermeable de las calles y te- 
jados, que incrementan la frecuencia de las inundaciones 
(Leopold, 1968). Estos cambios hidroldgicos producidos 
por la urbanizacion afectan a las areas urbanas cuando 
la red de canales y alcantarillado son insuficientes para 
evacuar el agua, producidndose entonces inundaciones en 
las ciudades, como sucede esporadicamente en Kuala 
Lumpur (Malasia) y Singapur (Gupta, 1984, 1993). 

En el capftulo de Geomorfologih Litoral se han descri- 
to las sucesivas inundaciones que ha experimentado Ban¬ 
gladesh, en la region del Delta del Ganges-Brahamaputra. 


FIG UR A 18.51 Frecuencia 
anna! de tormentas. Las regiones 
oon 100 o m£s tormentas por ano 
estan en negro. La Ifnea de 
puntos engloba a Jas zonas con 
m£s de 50 tormenta$/afto y la 
Ifnea de reya-punto abarca las 
regiones con menos de 20 
tormentastano (Lamb p 1972). 
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Introduction 


A lo largo de la historia de la tierra han succdido nume- 
rosas modificaciones en el clima, niveles del mar, cintu- 
rones de vegetacion, poblaciones de animates, suelos y 
formas del relieve {Goudie, 1992), pero es durante el Cua- 
ternario donde podemos detectar con mas precision estos 
continuos cambios ambientales, que se manifiestan en oca- 
siones en muy cortos periodos de tiempo. 

Para dpocas recientes, estos cambios ambientales, des- 
de la perspectiva geomorfologica, resultan de ties causas 
basicas: geologicas, climaticas y antrdpicas. El problema 
del conocimiento preciso de los factores que desencade- 
nan estos cambios surge de la interaction entre estas cau¬ 
sas, ya que con frecuencia actfian conjuntamente y resulta 
diffcil conocer la aportadon de cada una de ellas a las mo- 
difieaciones ambientales. 

El cambio ambient at geoldgico se dcbe fundamen- 
lalmente a la actividad neotectdnica (Fig. 19.1), que ad- 
quiere una gran signification en las areas ubicadas en los 
margenes de placas activos, donde los reajustes isostati- 
oos y el desplazamiento relative de las placas litosfdricas 
producen importantes modificaciones en el relieve. Asf, 
por ejemplo, los desiertos de montafias y depresiones 
(Mabbutt, 1977), como los del oeste de los Estados Uni- 
dos y Asia central, que presentan una gran inestabilidad 
cortical, veran afectado su modelado por esta actividad. 
Por el contrario, los desiertos de escudos y plataformas, 
como el Sahara, India o Australia, no estan practicamen- 
te influenciados por estas acciones endogenas. En estos ul- 
timos, es donde resulta mas facil el estudio del cambio 


climatico, como consecuencia de la carencia de interfe- 
rendas por causas tectonicas. 

Aunque el hombre ha poblado la Tierra desde hace 
unos tres millones de anos, su interaccion con el medio 
ambiente comienza a ser relevante hace tan solo unos 
10.000 ahos con el advenimiento de la revolucion de la 
agricultura y sobre todo con las mas recientes revolucio- 
nes industrial y mcdica (Goudie, 1981b, 2006). El hom¬ 
bre indde sobre la vegetadon, fauna, suelo, aguas y dima, 
por lo que se le considera un agente geomorfologico (Nir, 
1983), ya que modifica con su actividad la superficie te- 
rrestre (Fig. 19.2) y, a su vez, interfiere en la actuacidn de 
los procesos geomdrficos. 

El cambio climatico nos resulta muy familiar, ya que 
estamos acostumbrados a modificadones temporales de la 
piedpitacidn y temperatura a escala de la vida humana. A 
estas variaciones climaticas de corto periodo se sueeden 
otras mas profundas y de mayor amplitud temporal. Estas 
circunstandas vienen ilustradas en las diferentes escalas 
de cambio climatico senaladas por Goudie (1992) y Boul¬ 
ton (1993) (Fig. 19.3). En ellas se reflejan modificaciones 
en el dima desde intervalos de decenas de ahos a varia¬ 
ciones a escala de tiempo geologico. 

El cambio climatico a largo plazo (Goodess et at., 
1992) se manifiesta a escalas temporales superiores a los 
20.000 ahos, como las glaciaciones cuaternarias. Estos 
cambios se producen por modificaciones externas al sis- 
tema climatico, como los cambios en la geometrfa de la 
drbita de la Tierra alrededor del Sol (ciclos de Milanko- 


F1CURA 19.1 Falla de 
Mguelas en el borde 
noraccidental del Valle de Lecrin. 
Padiil (provinda de Granada). 
CordilleFas Beticas. 
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F1GURA 19.2 Explotadones a 
dala abierto da lignites cretacicos 
an la Val da Arina (naite da la 
piavincia da Teruel). Cordillera 
Ibarica. Fata B. Ler^naz. 




periodos glaciares a interglaciares, qua indican ciclas da unas 100.000 afk>$. (c) Cambias an la etapa da lOMO 5 arias, qua 
muestran la estructuia dal cambia an un ciclo glaciarfinterglaciar, dominado par cambias orbitales da la Tierra antia 20.000 y 
40.000 arias, (d) Cambias de las ultimas 18.000 arias an las qua sa ragistra la transicidn da un periada glacier a interglaciar. (a) 
Cambias durante al ultimo milenla, an el qua sa reconace al Periada C£Jido Medieval y la Pequena Edad del Hiela. (f) Cambias 
diranta el ultima sigla, can pasibla influencia antra pica an al clima (Boulton. 1993). 
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vitch). Los cambios climaticos a eorto plazo se encuen- 
Iran entre 100 y 20.000 anos. Estan relacionados en par- 
fe con causas externa s. aunque pueden ser importantes 
algunos mecanismos, tales como los cambios en la circu- 
lacidn oceanica, en la actividad volcanica y en el conte- 
nido y tipo de gases de la atmosfera. Por otra parte se 
utiliza el tdrmino de variabilidad climatica para aquellos 
cambios menoxes de 100 anos, los cuales se deben basi- 
camcnte a mecanismos internes (Goodess et al, 1992). 

En la mayorta de los casos nos encontramos en el pai¬ 
sa je con un conjunto de modelados heredados de la acti¬ 
vidad de los procesos geomorficos, que actuaron bajo un 
amplio espectro de condiciones ambientales diferentes a 
las actuates (Fig. 19.4). Como ya hemos indicado, estos 
procesos derivados de la actividad tectonica, antrdpica y 
dimatica pueden interferir de forma manifiesta. Por con- 
siguiente, y de cara al estudio del cambio climatico, se 
hace pieciso discernir el grado de actuacidn de cada uno 
de ellos e intentar eliminar los «ruidos» inherentes a la ac- 
tividad de los dos primeros. Sin duda, la accion del hom- 
bre en los ultimos milenios es muy significativa en 
determinadas zonas, como en los pafses de la orla medi- 
terranea (Goudie, 1981b, 1990b; Mannion, 1997), y pre- 
senta problemas muy complejos en la determinacidn del 
verdadero influjo de las modificaciones climaticas en la 
genesis del relieve existente. Por consiguiente, las areas 
dptimas para las investigaciones de cambio climatico se¬ 
rin aquellas en las que se reeonozca una prolongada es- 
tabilidad cortical y un escaso poblamiento humano a lo 
largo de la historia. De este modo, encontraremos en este 
tipo de regiones un reflejo en el modelado debido exclu- 
sivamente a la actuacidn de los procesos geomorfologicos 
desencadenados por cambios climaticos. 

Es muy necesario conocer adecuadamente la edad de 
las formas relacionadas con el cambio climatico. Los pri¬ 
meros investigadores utilizaban la cronologfa relativa en 
relacion con series estratigraficas, secuencias morfogend- 


ticas, grado de meteorizacidn y desarrollo de suelos (Bir- 
keland, 1984). Recientemente, sobre todo en los ultimos 
veinte anos, se ban desarrollado numerosos mdtodos de 
datacidn capaces de suministrar edades absolutas, directa 
o indirectamente tanto para partfculas enterradas como su- 
perficiales. Entre los primeros: radiocarbono, termolumi- 
niscencia, series de uranio, isotopos cosmogdnicos, 
racemizacion de aminoacidos, luminiscenda estimulada 
por infrarrojos, resonancia de electroespi'n. Los indirectos 
son fundamentalmente el paleomagnetismo y los isotopos 
del O y C. Se utilizan segfin el tipo de material disponi- 
ble y la precision varia de una tdcnica a otra. Varios de es¬ 
tos mdtodos estan en desarrollo experimental, pero su 
aplicacidn en el futuro promete revolucionar nuestro co- 
nocimiento e interpretacion de los cambios ambientales 
(Stokes, 1997). 

Otra importante circunstancia se deriva del conoci- 
miento del tiempo requerido para que las formas del re¬ 
lieve se ajusten a las nuevas condiciones climaticas 
(Trudgill, 1976b). Algunos autores senalan que algunas 
morfologt'as pueden perdurar durante largos periodos de 
la historia de la tierra. Asf, Twidale (1978) indica que el 
famoso inselherg de Ayers Rock en el desierto australia- 
no ha permanecido desde el Mesozoico superior-Ceno- 
zoico inferior hasta la actualidad. Por el contrario, las areas 
de carcavas y los campos de dunas activos experimentan 
una continua y rapida evolucidn. Esta persistencia o 
modificacion de los modelados es funcidn, entre otros 
factores, de su situacidn espacial dentro de las zonas mor- 
foclimaticas. Asf, las formas del relieve ubicadas en am- 
bientes hiperaridos se habran modificado poco o nada por 
los cambios climaticos cuaternarios (paralisis erosiva de 
Oberlander, 1997). En oontraposicidn, los modelados exis- 
tentes en areas de transito estaran daramente afectados por 
las variaciones temporales de la circulacion atmosf&ica 
global, que traen consigo una migracion de los lfmites de 
los cinturones climaticos. Estas ultimas zonas son las mas 


F1GURA 19.4 En primer 
tsrmino, terrazas escalonadas del 
ifo Jachal, que piesenta 
morfologia braided, y al fondo 
relieves estructurales 
oorrespondientes a la 
Precordillera de los Andes, de los 
epe anancan sistemas de glacis. 
Entre Rodeos y San Jose de 
Jachal (provrncia de San Juan, 
Argentina). 
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adecuadas para intentar reconstruir los cam bios climaticos 
que han tenido lugar en 6pocas recientes de la historia de 
la Tierra. 

Tal y como indican Chorley et al. (1984), el cambio 
climatico es una de las materias fundamentals en la que 
el geomorfdlogo se siente profundamente ignorante. Se- 
gdn estos autones, esto se debe fundamentalinente a los 


continuos cambios climaticos a lo largo de la historia de 
la tierra, a que los mecanismos del cambio operan de una 
forma compleja, a los diversos modos de manifestation 
del cambio climatico y, finalmente, a la falta de cono- 
cimiento sobre quO aspectos del clima son los mas signi- 
ficativos en la generation de los procesos erosivos y 
acumulativos. 


IQ ? . 

\ J%m El sistema climatico de la Tierra 


A diferencia de olros planetas cercanos, las condiciones 
de lemperatura y com position atmosfdricas son unicas en 
el Sistema Solar y quizas en el Universo. Estas condicio¬ 
nes son extiemadamente favorables y necesarias para la 
persistence de la vida y resultan de una evolucidn biolO- 
gica, durante millones de aiios, que llega a formar un con- 
junto de interaociones biogeoqulmicas que originan el 
ristema climatico de nuestro planeta (Lovelock, 1988). La 
energfa que intercambia nuestro planeta procede de la ra¬ 
diation solar retibida y de la que se disipa en los difeientes 
componentes del sistema climatico. El movimiento de los 
fluidos terrestres se efectiia a travfe de ctiulas convecti- 
vas (atmosfera) y de corrientes (ooOanos) que transportan 
el calor del ecuador a los polos. Cualquier alteration del 
sistema climatico tenestre (Fig. 19.5) trae consigoajustes 
entre sus componentes que enlazan reefprocamente por 


interaociones complejas, que resultan de una gran varie- 
dad de mecanismos de alimentation (Comin y Rodrfguez- 
Arias, 2003). 

Las variaciones atmosftiicas de semanas o de anos fa- 
tilitan una rapida mezcla de toda la atmosfera, debido a 
las propiedades dinamicas del aire. Los procesos oceani- 
cos son mas lentos debido a que el agua marina es mas 
viseosa que el aire. Se calcula que la variabilidad tempo¬ 
ral fluctda de un mes a 4.000 anos. Muchas de las inter- 
aotiones atmOsfera-ocOano varfan de ddcadas a siglos, que 
es el intervalo de tiempo de mayor interns para las pre- 
dicciooes tiimalicas. Es fundamental concur los meca¬ 
nismos de estas interaociones para oomprender el clima del 
pasado y predecir el futuro, bien a partir de los datos ob- 
tenidos o mediante los modelos climaticos (Comin y Ro- 
driguez-Arias, 2003). 
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FIG UR A 19.5 Esquema que i lustra el sistema climatico de la Tierra, con aigunos ejemplos (recuadnos) de procesos fisicos y 
biologicos relacionados ODn el clima y el cambio climatico (Comin y Rodriguez-Arias, 2005). 
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I J •</ Cambio climatico y el efecto invernadero 


Esta variation del clima nos xesulta muy familiar, ya que 
es tamos acostumbrados a modificaciones temporales de 
precipitation y temperatura a escala de la vida humana. 
Asi, por ejemplo, en el verano de 2002 se produjeron fuer- 
tes lluvias torrenciales e itiundaciones en Europa e India, 
mientras que en Europa en el verano de 2003 las tempe- 
rat uras se elevaron considerablemente con grandes riesgos 
para la vida de las personas. En el verano de 2007 Ingla- 
teira se vio afectada por importantes inundaciones, mien- 
iras que el sureste de Europa sufrfa una ola extrema de 
calor con pOrdidas de vidas humanas y extensos y devas- 
tadores incendios, sobre todo en Grecia. Estas variationes 
de corta duracion forman parte de cambios mas profiin- 
dos y de mayor amplitud temporal. 

Para el estudio del cambio climatico, numerosos 
dentfficos han llevado a cabo investigaciones sobre la 
variation de los climas en los liltimos 400.000 anos y 
particularmente sobre el registro climatico de los pasa- 
dos 150 anos. Una gran parte de los dentfficos han pre- 
dicho un proximo y cercano calentamiento promedio de 
2 °C para el a no 2010, debido a los denominados gases 
de efecto invernadero. Estos gases son vapor de agua 
{H 2 0), diOxido de carbono (C0 2 ), Oxido nitroso (N 2 0), 
metano (CH 4 ), clorofluorcarbonados y ozono (0 3 ). Es¬ 
tos han aumentado en los ultimo? tiempos y han pro- 
ducido un calentamiento, fundamentalmente debido al 
dioxido de carbono, que constituye el 64% de los gases 
invernadero. El C0 2 es practieamente transparente a la 
radiaciOn solar de onda corta y absorbe una gran parte 
de la radiation de onda larga. Por consiguiente, es uno 
de los factores que producen el efecto invernadero, in- 
crementando la temperatura de la superficie terrestre y 
de la baja atmdsfera. Por todo ello, un aumento en la 
cantidad de CO, conduce a un calentamiento global 
(Budyko, 1982). 

A lo largo de la historia, las concentraciones en la at- 
mOsfera de gases de invernadero han sufrido profundas 
modificaciones, que han ocasionado cambios climaticos. 
Las Opocas mas calidas estan relacionadas con un mayor 
contenido en gases de invernadero y, por el contrario, los 
periodos mas frtos corresponden con valores menores de 
estos gases. Todo ello acaetid durante deoenas de miles de 
anos. En Opocas recientes, los cambios indueidos por el 
hombre en la composicidn atmosfcrica se han producido 
a escala de dOcadas (Ramanathan, 1988). Cuando los cien- 
ttficos utilizan coloquialmente el tOrmino cambio clitna- 
tico, definido por United Nations Framework Convention 
on Climate Change, lo hacen refirfendose a la etapa post¬ 
industrial. Por consiguiente, el cambio climatico se atri- 
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buye, en este caso, a actividades humanas que modifican 
la composicidn atmosferica. 

Generalmente, estas actividades humanas producen ga¬ 
ses de efecto invernadero que contribuyen al cambio cli¬ 
matico. Con el fin de determinar los efectos de estos gases 
en el clima terrestre necesitamos conocer la cantidad total, 
sus fuentes naturales y humanas en la atmdsfera, las tasas 
de perdida naturales, su pasado y las estimaciones de au¬ 
mento, asi como sus capacidades de calentamiento indivi¬ 
dual y acumulativo. La Tabla 19.1, presentada por Hardy 
(2003), refleja los tipos de gases de invernadero, la evolu¬ 
tion de sus concentraciones, la duration en la atmdsfera, 
las fuentes antropicas y el calentamiento global potential. 

El vapor de agua, al absorber el calor de la atmdsfera, 
constituye la mas importante contribution al efecto in- 
vemadero. El C0 2 es un oomponente de la atmosfera y for¬ 
ma parte de la mayoria de las neacciones bioquimicas. La 
Figura 19.6 senala el ciclo global del carbono, que indica 
las reservas de GtC (G es giga = !0 J ) en recuadros y los 
flujos (GtC/ano) con flechas, en relacidn con la perturba¬ 
tion antropog£nica durante el periodo 1980 a 1989, ex- 
presada en medias anuales (Schimel et al., 1996). En los 
liltimos 150 anos las actividades humanas han incremen- 
tado la cantidad de C0 2 en la atmosfera por la combus¬ 
tion de carbdn, petroleo y gas, pero la neserva de los 
combustibles fosiles es pequena comparada con los ele- 
vados valores oontenidos en la biota del suelo, y sobre todo 
en el gran almacdn de las aguas oceanicas. Aproximada- 
mente, en la actualidad, se emiten cada aho a la atmdsfera 
6,5 (GtC) de C0 2 y las concentraciones de didxido de car¬ 
bono siguen incrementando. A nivel global, mas del 80% 
de las emisiones de C0 2 antropicas proceden del trans- 
porte y de las industrias. El 20% restante deriva de la de¬ 
forestation y de la quema de la biomasa. La mitad de los 
bosques han sido destruidos en la segunda mitad del siglo 
xx. A esto hay que aiiadir la combustion de carbonates 
para producir cemento y este proceso libera CO, a la at- 
mdsfera. A finales del siglo pasado, la concentration de 
C0 2 en la atmosfera se ha elevado un 31 % con respecto a 
la dpoca industrial y aumenta 0,05% cada ano (Hardy, 
2003). La cantidad actual de dioxido de carbono no ha sido 
superada en los liltimos 420.000 anos o quizas incluso 20 
millones de anos (Houghton et al., 2001). 

El metano (CH 4 ) represent a una pequena parte que au¬ 
menta en 1,1% por ano y proviene de las actividades an¬ 
tropicas, que por orden de importancia son las granjas, 
cultivos de arroz, combustion de petroleo y gas, residuos 
solidos y minerfa del carbon. Aunque en menor propor¬ 
tion, el oxido nitroso (N 2 Q) tiene una duracion en la at- 



TABLA 19 J Los principals gases de efecto invernadero 
(UNEP 2001. United Nations Environment Programme: Introduction to Climate Change). 


Gases de efecto 
invernadero 

Formula 

quimica 

Concentration 

preindustrial 

(ppbv) 

Concentration 
en 1994 
(ppbv) 

Ouracidn 

atmosferica 

(anoi)* 

Fuentes antropogenicas 

Calentamiento 
global potential 
[GWP) h 

Di6xido 
de ca rbono 

CO^ 

278.000 

358.000 

Variable 

Quern as de combustibles 
fosiles 

Cambio de uso del suelo 
Production de cemento 

1 

Metano 

ch 4 

700 

1.721 

12,2 ± 3 

Combustibles fosiles 
Arrozales 

Basureros 

Gra njas 

2i c 

Gxtdo nitroso 

NjO 

275 

311 

120 

Fertilizantes 

Procesos industriales 
Combustion 

310 

CFC-12 

CCI 2 F 2 

0 

0,503 

102 

Liquidos refrige rantes 

Es pumas 

6.200-7.1 Off 1 

HCFG22 

CHCIFj 

0 

0,105 

1 2,1 

Liquidos refrige rantes 

1.300-1.400^ 

Be rf luoro- metano 

CF 4 

0 

0,070 

50.000 

Producci6n de aluminio 

6500 

Hexa-fluoruro 
de azufre 

SF s 

0 

0,032 

3.200 

Fluidos dielectricos 

23.900 


Mdta: ppbv = partes por 1.000 millones en vdlumdn; 1 ppbv de C0 2 en la atmdsfera tenestre equivale a 2,13 milldnes de tdneladas de Carbdnd. 
'Nose puede ealculer la duracidn del CO 2 a causa de las diferentes tasas de respuestaen Ids distintdS procesds de disminucidn. 
b Galentamiento Global Pdtencial (GWP| para 100 a™. 

C lncluye Ids efectds indi rectos de la produecidn de dzdnd troposf^rico y de vapdr de agua estratosfiSrico. 
d GWP netd (p.ej. incluye losefectos indirectds debidd a la disminucidn del ozono). 


FJCURA 19.6 Gold global del 
carbono, indicando las neservas 
(on GtC) y flujos (GtG/afio) y la 
perturbacidn antropogendtioa en 
el periodo 1980-1939. Los 
niimeros represented cifras 
aproximadas y lo$ flujos pueden 
fluctuar significative me nte de an 
a no a otm (Schimel el at. r 1996). 



Capitub 19 * Qmhio ambiemtal 711 

















































raosfera de 170 anos, aumenta en 0,25% por ano y con- 
tribuye significativamente al calentamiento global. Los 
oompuestos c lorofluorcarbonados (CFCs) e hidrocloro- 
fluoicarbonados (HCFCs) se utilizan en refrigeracidn, ae- 
rosoles, etc. En la atraosfera destmyen la capa de ozono 
estratosfdrica, que protege a la Tierra de la radiacion ul- 
travioleta y ademas constituyen gases invernadero 
(Houghton et al ., 2001). 

19.3.1 Consecuencias de! cambio 
climatico 

Los datos expuestos ponen de manifiesto cambios en el 
dim a, fundamentalmente en la temperatura, que afectan a 
los sistenias ffeicos y biologicos de muchas partes del 
mundo. Los sistenias naturales pueden ser especialmente 
vulnerables al cambio climatico, debido a su capacidad de 
adaptacion limitada y, otros si stem as. pueden sufrir dahos 


significativos e iireversibles. Mienlras que algunas especies 
pueden aumentar su poblacion por el cambio climatico, 
otras, por el oontrario, presentan riesgo de extincidn, en 
particular aquellas especies vulnerables (Callahan, 2002). 
Es evidente que la extension geografica de los dahos o pdr- 
didas y el niimero de sistemas afectados se incrementara 
con la magnitud y celeridad del cambio climatico. En todo 
ello, juegan un papel importante la sensibilidad, capacidad 
de adaptacidn y vulnerabilidad al cambio climatico 
(McCarthy et al., 2001). De todo ello parece dedudrse que 
estamos ante una crisis ambiental planetaria..., en la que 
el cambio dimatico no es mas que la liebre de un planeta 
enfermo (Delibes y Delibes de Castro, 2005). 

Como consecuencia de estos cambios se modiftcaran 
los procesos geomorfologicos y determinados modelados, 
tal comose indica en la Tabla 19.2 (Goudie, 2004i). Como 
indica este autor, nuestro conocimiento de las relaciones 
entre algunos procesos geomorfologicos y las condidones 


TABLA 19.2 Algunas consecuencias geomorfologicas del calentamiento global (Goudie, 2004a). 


Hidro tog teas 


A u men to de la perdida por evapotranspiracton 

Aumentodel porcentaje de precipitecidn pluvial a costa de la nieve invernal 
Aumentode la precipitacion nival en latitudes muy alias 

Posible aumento del riesgo de ciclones (mayor proliferacion r frecuencia e intensid ad) 

Cambios en el estado de las turbas y de las zonas humedas 

Menor uso del agua por la vegetacidn debido al aumento del efecto C0 2 en el cierre de los estomas 


Conir otes de la v eg eta cion 


Cambios importantes en laextensidn latitudinal de la biomasa 
Reduce ion de los bosques boreales, aumento de estepas, etc. 

Grandes cambios en la distribucidn altitudinal de los tipos de vegetacidn (aprox. 500 m cada 3 Q C) 
Incremento del crecimiento por fertilizacidn mediante COj 


Criosfericas 


Permafrost, descomposici6n f term oka rst, aumento de la potencia de la capa activa, inesta bilid ad de laderas, marge nes 
de rios y lineas de costa 

Cambios de las tasas de ablacibn y acumulacion en los glaciares y casquetes de hielo 
Fusion del hielo de la banquisa 


Costeras 


tnundacion de zonas de poco relieve (incluyendo zonas humedas r deltas, arrecifes , lagoons, etc.) 
Retroceso costero acelerado (particularmente en playas arenosas) 

Cambios en la tasa de crecimiento de los arrecifes 
Extensibn de los manglares 


Edlicas 


Aumento de actividad de las tormentas de polvo y movimiento de dunas en areas con deficit de humedad 


Erosion del stielo 


Cambios en la respuesta debido a modificaciones en los usos delsuelo, incendios, cobertera vegetal natural, erosividad 
por tfuvia, etc. 

Cambios resultantes de la modificacion de la erodibilidad del suelo (p.ej. contenido en sodio y en materia organica) 


Subsidencia 


Desecacibn de arciltas bajo condictones de veranos secos 
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dimaticas nos lleva a la conclusion de que algunos am- 
bientes geomorfologieos responderan sustandalmente y 
todo ello tendra numerosas consecuencias para la ocupa- 
ci6n por los hombres de estos ambientes. 

19.3.2 Prediction del cambio 
climatico 

La prediction del cambio climatico se basa en los cono- 
dmientos aportados por los cambios climaticos del pasa- 
do geoldgico reciente y de los suministrados por las 
modiftcaciones de los parametros relacionados con el cli- 
ma subactual (Fig. 19.7). Por consiguiente, los cienttficos 
del clima deben efectuar una extrapolation. Sin duda, 
«esta extrapolacion implica la proyeccion de informacion 
oonocida de relaciones vinculadas con este proposito. Por 
lo tanto, cuando las condiciones son conocidas y entendi- 
das y cuando se ha establecido la historia de las situatio- 
nes, las predioeiones se pueden efectuar con algdn grado 
de confianza... Los cientfficos de la tierra se encuentran 
con la dificultad de explicar y predecir el comportamien- 
to de los sistemas abiertos complejos» {Schumm, 1991). 



FlGl'RA It). 7 Diagrams que ilustra como se utiliza la 
hformaciOn del presente y del pasado para oonstruir modelos 
del pasado, presente y future (Schumm, 1985a). 


Para recapitular sobre el concepto de calidad de una hi- 
pdtesis cientffica se debe tener en cuenta las dos posibili- 
dades de probabilidad: P c - probabilidad de que la hipotesis 
es cierta y P F - probabilidad de que la hipotesis es falsa. La 
suma de estas dos probabilidades es la unidad, por lo tan¬ 
to, a medida que aumenta P c , disminuye P F . Ninguna pue- 
de tener el valor cero (Strahler, 1987). Este autor considera 
que en las ciendas de la tierra todas las hipdtesis, excepto 
las mas simples, tienen un derto grado de incertidumbre. 
Sin duda, el problema es determinar las probabilidades de 
llevar a cabo una extrapoladdn adecuada. 

Durante las liltimas ddcadas se ha llevado a cabo un 
enorme esfuerzo tecnologico e investigador para tratar de 
explicar las posibles causas del cambio climatico, con el 
fin de intentar predecir su tendencia futura, lo cual ayu- 
dara a tomar medidas de mitigacion. Para ello, se ban de- 
sarrollado modelos ffsico-matematicos del clima que 
simulan la dinamica fundamentalmente de la atmdsfera y 
el oedano (Gutidrrez y Pons, 2006). 

Con el fin de ooordinar estas investigaciones la Oigani- 
zacion Meteorologica Mundial (OMM) y el Programa de las 
Nadones Uni das para el Medio Ambiente (PNUMA) cons- 
tituyeron en 1988 el Panel Intergubemamental sobre el 
Cambio Climatico (siglas inglesas de IPCC), oonstituido por 
mas de 300 expeitos, que Irabajan en ties grupos: bases cien- 
tfficas; impactos, adaptacion y vulnerabilidad; y mitigacion. 
Han publicado sus conclusiones en diferentes voMmenes 
(Houghton et at ., 1990,1996,2001) y se espera la publiea- 
cion de Climate Change 2006, a finales de 2007. 

En la etapa q ue com prende los ultimos quinientos a nos 
se reconoce, fundamentalmente en el bemisferio norte, un 
periodo frio, que comesponde a la Pequena Edad del Hie- 
io (Grove, 1988, 2004; Fagan, 2000), cuyo enfriamiento 
fue menor de l °C y se desarrolld con algunas osdlacio- 
nes ente 1350 y 1830 (Fig. 19.3e). El registro instru¬ 
mental de las estaciones meteorologicas senala que entre 
1850 y 2000 (Fig. 19.8) la temperatura se elevo 0,6 °C 



FlGl'RA 19.8 Temporaturas 
globales dal aire, reconstruidas a 
partlr de los dates Instrumentales 
durante el periodo 1850-2000. 
Climatic Research Unit (en 
Aguilar ef at, 2005). 
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(Folland et al., 2001) oonespondiendo los periodo? de 
maxi mo calentamiento a 1910-1945 y desde 1976 hasta 
la actualidad. Las temperaturas de la superficie del mar 
han experimentado pulsaciones similares, aunque las va- 
riaciones y tendencias han sido menos pronunciadas 
(Aguilar et al., 2005). Entre 1945 y 1976se reconoce mas 
de un enfriamiento en la estratosfera. La mayorfa de los 
modelos elaborados para el siglo xx han omitido esta ea- 
ractcnstiea anomala (Weaver, 2003), aunque reciente- 
mente parece explicarse por la presencia de aerosoles de 
azufre emitidos en erupciones volcanicas explosivas (yia- 
se Capftulo 4). 

Con el fin de simular la evolucidn del sistema dimati- 
oo, ha sido necesario desaxrollar modelos numdricos com- 
plejos, denominados modelos climaticos glohales, que 
perm i ten representar la respuesta del dima a diferentes es- 
oenarios futuros de emisidn y, de este modo, estimar el 
oambio climatico futuro. Estos modelos no son perfectos. 
La capaddad de los mismos para estimar los cambios cli¬ 
maticos venideros depende fundamentalmente del conoci- 
miento de los procesos ffsicos y qufmioos del sistema 
climatico, que son fundamentalmente la atmosfera y el ocd- 
ano. Se (leva a cabo una separation espadal en celdillas 
Iridimensionales en las que se induyen ecuaciones dife- 
xenciales complejas. A partir de unos valores iniciales, se 
resuelven estas ecuadones para eada variable. Con poste- 
rioridad, se llevan a cabo aproximadones enlazando los va¬ 
lores de cada celdilla. La separation entre las celdillas es 
de 2°-5° (250 km) en la atmosfera y de l°-5° {50-250 km) 
en el ocdano; la componente vertical es de 1 -2 km en la at¬ 
mosfera y de varios cientos de metros en el ocdano. Las 
ecuadones se resuelven generalmente para cada periodo de 
media hora. Ademas, se tienen procesos ffsicos que actu- 
an a tamaho menor que las celdillas y se resuelven aproxi- 
madamente por la tdcnica de parametrizatidn. Estos 
modelos climaticos globales necesitan computadoras muy 
potentes para realizarlos. Los centros mas importante son 
el Hadley Center for Climate Prediction and Research 
(London, Reino Unido) y el Max Planck Institute for Me¬ 
teorology (Hamburg, Alemania), (Houghton et al., 2001; 
Bigg, 2003; Hardy, 2003; MacCraken, 2005; Gutidrrez y 
Pons, 2006; entre otros). Mediante la utilizaddn de los mo¬ 
delos climaticos ha sido posible determinar la influencia 
antropica, debida a los gases de invernadero, en el dima 
adual. 

19.3.3 Evolucidn de las principals 
aportaciones del cambio 
climatico e incerti dumb res 

En la reunion llevada a cabo en 1990, patrocinada por las 
Naciones Unidas, se elaboro un informe por el Panel In- 
texgubernamental de Expertos sobre el Cambio Climatico 
(IPCC) (Houghton et al., 1990). Se senalaron en funcion 
de diversos modelos que, como consecuencia del incre- 


714 Geo mo rfo logia 


mento de los gases de invernadero, las temperaturas pue- 
denelevarse 0,3 °C por decenio para el mayor de los su- 
puestos. Como consecuenda de ello se podrfa produdr la 
fusion parcial de los casquetes de hielo y el nivel del mar 
experimentarfa una elevacion media de 5-6 cm, tambidn 
durante una ddcada. 

Desde el IPCC de 1990 al de 1995 (Houghton et al., 
1996) se han llevado a cabo notables progresos en la apli- 
cacion de modelos de simulation y mdtodos estadfsticos 
mas poderosos, asf como tambidn la consideracion de los 
efectos de los aerosoles de sulfatos y la reduccidn de ozo- 
no estratosfdrico como de caracter antropico y de clara in- 
cidencia en el cambio climatico (Santer et al., 1996). 
Todas estas investigadones han conducido al IPCC de 
1995 al desarrollo de nuevos supuestos para el periodo de 
1990-2100 basados en diferentes hipotesis. En el infor¬ 
me de 1996 (Houghton et al., 1996) solo se utilizaron 6 
posibles supuestos {scenarios) para predecir el aumento 
de temperatura en el ano 2100. Para el supuesto medio 
(IS92a) se estima un aumento de unos 2 °C de la tempe¬ 
ratura del aire en el aho 2100, y de 1 y 2^ °C para los 
supuestos extremes (IS92c y IS92e). La elevacion del ni¬ 
vel del mar por la fUsidn de las masas de hielo y la ex¬ 
pansion tdrmica de los oedanos se calculo para el 2100 
en 50 cm en el supuesto IS92a y de 15-95 cm para los 
otros dos supuestos extremes (Houghton et al., 1996). 
Estos nuevos valores reducen considerablemente los 
pronosticos mas catastrofistas del IPCC de 1990. Esta 
importante disminucion se debe en gran parte a la in- 
clusidn en los trabajos de prediccidn de los aerosoles de 
sulfatos y a la aplicacion de nuevos modelos atmosfera- 
oedano. 

No obstante, Houghton et al. (1996) senalan que en las 
prediociones sobre el futuro del clima «pcrmancccn im¬ 
portant es incertidumbres», que nacen de estimaciones elu- 
cubrativas de las emisiones de gases futuros, de la 
representacion en modelos de procesos climaticos (como 
los asodados a nubes, oedanos, hielo marino y vegetacion) 
y de la recogida sistematica de variables del sistema cli¬ 
matico. Ademas, los cambios climaticos cortos y rapidos 
son diffciles de predecir, debido a la carencia de lineali- 
dad del sistema climatico, lo que puede conducir a nu- 
merosas sorpresas. 

En las Bases Cientfficas del Cambio Climatico 2001 
(Houghton et al., 2001) se proponen seis curvas diferen¬ 
tes de incremento de la temperatura para 6 supuestos y en 
total se estudian 35 supuestos (Fig. 19.9) (Cubash y Me- 
ahl, 2001). El rango de fluctuacion de la temperatura me¬ 
dia global, para el periodo 1990-2100, indicado por los 
seis supuestos esta comprendido entre 2,0-4,5 °C y para 
los 35 supuestos el intervalo es de l,4-5,6 °C. 

Las prediociones de los futuros cambios de nivel del 
mar, para el periodo 1990-2100, se estiman en 66 cm 
(Warrick y Oerlemans, 1990). Las variaciones del nivel 
del mar (Wairick et al., 1996) se valoran para el supues¬ 
to IS92a entre 20 y 86 cm para el mismo periodo. Los 
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FIG UR A 19.9 Temperatures 
mediae globales desde 1990 para 
seis supuestos. Las zonas de 
tonos grises dams representan 
las envolventes de 35 supuestos 
(Cubasch y MeeN, 2001). 


calculos de los futuros cam bios del nivel del mar, inclu- 
yendo el efecto de las emisiones de aerosoles de sulfatos, 
para el supuesto IS92a fluctlSan ente 11 y 77 cm para el 
periodo de 1990-2100 (Church y Gregory, 2001), valores 
algo menores que los indicados en el anterior informe de 
Climate Change 1995. La Figura 19.10 represents la 
devacidn media del nivel del mar global para seis su¬ 
puestos. La envoivente gris reproduce el rango para 35 
supuestos (Albrithon y Meira Filho, 2001). 

Los cientfficos que estudian la drculacidn ocean ica y 
d clima se han unido para formar el WOCE (World 
Ocean Circulation Experiment) con el fin de constituir el 
mayor y mas comprensivo experiment© oceanografico 
para llevar a cabo dataciones. Las medidas de satdite, las 


observaciones in situ y el desarrollo de los modelos con- 
tribuiran al primer y verdadero experiment© del oc6ano 
global (Lindstrom y Legler, 2001). Los datos proporcio- 
nados por el WOCE son ftindamentales para la investi- 
gacion de la variabilidad y prediccion del clima, asf como 
para el desarrollo de los modelos oceanicos (Smith, 
2001). 

Analizando sucintamente las diferentes propuestas que 
se contemplan en las publicaciones sobre el Cambio 
Climatic© de 1990, 1996 y 2001, se observa que las la- 
bores predictivas tienen un elevado componente de apro- 
ximaciones sucesivas, resultante de un conocimiento 
cada vez mayor de los factores que inciden en el cambio 
climatico. 



Aho 


FIGURA 19.10 Elevacidn 
media del nivel medio del mar 
para seis supuestos y las zones 
en gris muestran la media de 35 
Supuestos (Albritton y Meira 
Filho, 2001). 
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No cabe duda de que el conocimiento del cambio di¬ 
matico es una tarea muy compleja, debido a la gran can- 
tidad de variables puestas en jucgo. Algunas se conocen 
con una gran aproximacion, en otras iesulta diffcil su co- 
nocimiento temporal y, por otra parte, es iinprevisible el 
entendimiento de la incidencia de unas variables con otras. 
Por consiguiente, el cambio dimatico ha sido y sera siem- 
pre un tenia de incertidumbres y controversias. 

Aunque existe entie los cientfficos un consenso gene- 
ia lizado sobre el advenimiento de un calentamiento glo¬ 
bal en un futuro proximo, hay algunas opiniones que 
discrepan sobre este aumento de temperatura o manifies- 
lan algunos juicios dubitativos sobre el tema. Dickinson 
(1986) sehala que los modelos generales de circulation 
(GCMs) tienen muchas limitaciones y hay que utilizarlos 
concuidado. Sundquist (1993) en suestudiode la libera¬ 
tion de CO, de los hielos durante el ultimo interglaciar, 
junto con el balance de la absorcidn y p£rdida de este gas 
en el oedano, sehala que existen incertidumbres funda- 
mentales en relation con las consecuencias del CO, an- 
tropog^nico y cons idem sus efectos mucho mas tardfos. 
Pat^-Cornell (1996) indica que los modelos utilizados en 
el estudio de los efectos del cambio dimatico global se ba- 
san en conocimientos limitados de los fenomenos funda- 
mentales (por ejemplo, el papel de las nubes y de los 
oedanos). Demangeot (1996) considera que las pruebas so- 
hre la cantidad del calentamiento actual del planeta no son 
oonvincentes y solicita a los especialistas precisiones so¬ 
bre la fusion de los casquetes de hielo, papel de la defo¬ 
restation, etc. 

Embleton (1989) pone de manifesto que la prediction 
de los cambios climaticos para las proximas dOcadas o si- 
glos es tremendamente diffcil. Es evidente que el CO, ha 
aumentado considerablemente desde 1750 segun los da¬ 
rn suministrados por las investigaciones de los testigos 
de hielo de Siple (Antartida) y tambidn por las medidas 
de muestras de aire obtenidas desde 1958 en el observa- 
torio de Mauna Loa (Hawaii). No hay duda de que este 
incremento de CO; produce un aumento de temperature. 
Como hemos indicado las predictiones indican hasta 3 °C 
por siglo (Houghton et al, 1990). Si dstas se cumplen se 
producira un «superinterglaciar» provocado por los ga¬ 
ses invernadero (Fig. 19.11), que serfa el de mayor mag- 
nitud de todo el Cuaternario. Para Embleton (1989) y 
Goudie (1990b) el papel de las aguas oceanicas, que cons- 
lituyen el gran reservorio de C0 2 y de la biota marina, 
juegan un papel fundamental en la dinamica reguladora 
del CO, atmosfSrico. El flujo de dioxido de carbono en 
el oc&no depende de la presidn de C0 2 , de la concen¬ 
tration de CO; en la atmdsfera y de los vientos superfi- 
dales. Asu vez, la presion de C0 2 csta control ada por los 
jrocesos de transporte oceanico, procesos geoqufmicos y 
procesos biologicos de la parte superior del oedano. A to- 
dos ellos hay que ahadir el flujo solar incidente y el flu¬ 
jo calorffioo latente, que influyen, como los factores 
anteriores, en la modelizacion del clima. Porconsiguien- 
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FICURA 19.11 Prognosis de on «saperinterglaciar“ 
piOdaddo por el calentamiento de los gases invernadero, 
oomparado con las tendencias de las temperatuias naturales 
para los ultimos 140.000 anos (Lament Newsletter 6, en 
Embleton, 1909). 

te, el sistema es muy oomplejo y la modelizacidn de los 
flujos de la interfase oedano-atmdsfera puede estar suje- 
ta a serios enores (Dickinson et al., 1996). A estas difi- 
cultades se anaden el escaso conocimiento de la 
temperatura y salinidad de las aguas profundas, los Ifmi- 
tes muy proximos entre las corrientes, los remolinos ocea- 
nicos y el entendimiento profundo de la circulacion 
termohalina (McBean & al, 1996). 

El analisis estadfstico de las diferencias de tempera- 
turas maximas y mfnimas durante el dfa para 2.000 esta- 
ciones de todo el mundo y un periodo de 40 anos, senala 
que las noches son mas calidas que los dfas, 0,84 °C y 
0,28 °C respetiivamente, lo que indica que el calenta¬ 
miento principal se debe al incremento de las temperatu- 
ras nocturnas. Existe una tiara relation estadfstica que 
sehala que la cublerta de nubes parece ser la responsa- 
ble de estas tircunstancias (Henderson-Sellers, 1992), ya 
que las nubes regulan las temperatures nocturnas al con- 
Irolar la emision de onda larga. Durante este siglo la nu- 
bosidad ha aumentado 3,4-9,4%, posiblemente como 
consecuencia del incremento de ndcleos de condensacion 
debidos a la polucion del aire. Esto explica el menor 
porcentaje de nubes sobre los oc^anos que en los conti- 
nentes. No cabe duda de que es necesario conocer las va- 
riaciones de la nubosidad para llevar a cabo un analisis 
adecuado del cambio dimatico future. 

La actividad volcanic a. sobre todo la de composition 
aeida por su elevado grado de explosividad, se manifies- 
ta esporadicamente y ejerce una clara influencia sobre el 
clima. Si la eruption alcanza prqporciones importantes, las 
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cenizas son impulsadas hacia la estratosfera y participan 
de la circulacion general atmosfferica. Las temperaturas su- 
perficiales del aire disminuyeron globalmente unos 2 °C 
despufe de las cuatro grandes erupriones volcanicas (Kra- 
katoa, 1883; Santa Marfa, 1962; Agung, 1963 y El Chin- 
chon, 1982). Este enfriamiento se manifesto uno o dos 
anos despu^s de la erupcion {Jones y Kelly, 1996), pero 
hay evidencias de que el efecto de descenso de las tem¬ 
peraturas continuo 5-7 anos despn6s (Hansen et al ., 1996). 
En junio de 1991 entro en erupcion el volcan Pinatubo, 
situado en las Islas Filipinas. Los aerosoles volcanicos se 
extendieron alrededor del planeta y los modelos desarro- 
Uados indican que las temperaturas medias globales del 
aire se redujeron 0,5-1 °C en el hemisferio norte {Self, 
2005) y en el verano de 1992 hasta 2 °C por debajo de 
la temperatura normal (Robock, 2002). Los efectos de la 
erupcion fueron menos evidentes en 1994. Las conse- 
cuencias de la actividad volcanica que produce la opaci- 
dad de la estratosfera tienen una influencia notable en el 
dima, aunque de caracter esporadico. 

El hombre a trav^s de su actividad industrial y agrfco- 
la increments considerablemente el polvo atmosferico. 
Tambfen se producen grandes cantidades de polvo eolico, 
que pueden depositarse a enormes distances en los con- 
tincntcs y oc^anos. El polvo se eleva a la parte superior 
de la troposfera e impide la penetration de la radiacion so¬ 
lar y como resultado produce un efecto de enfriamiento 
global {Bryant, 1997). 

Durante la tfecada de 1990 se ha dado una importan- 
da adecuada al papel que juegan los aerosoles de sulfa- 
tos antropicos en el conjunto de factores involucrados en 
d cambio climatico. Estos aerosoles proceden fundamen- 
talmente de las combustiones de carbon, petroleo y gas y 
los registros indican que, durante este tfltimo siglo, el in- 
(remento exponencial de aerosoles de sulfatos es parale- 
lo al de dioxido de carbono. La elevada reflectividad de 
los aerosoles de sulfatos trae consigo el enfriamiento de 
la troposfera, tanto para cielos daros como nubosos (Pe¬ 
arce, 1994; Santer et al., 1996). 

En Houghton et al. (1996) se senala la diffcil predic- 
don de los cambios dimaticos cortos y raptdos. lo que 
algunos autores denominan «sorpresas climaticas» (Jou- 
ael y Lorius, 1999). Se han descubierto variaciones cli- 
maticas rapidas durante el dltimo periodo glaciar {Alley, 
2004; Broecker, 2006). En los diferentes sondeos rea- 
lizados en el casquete de Groenlandia se registran calen- 
tamientos de unos 10 °C, que se manifiestan durante 
algunas decenas de anos, y retornan lentamente a condi- 
dones mas frfas. Estas secuencias, cuya duraddn fluctiia 
entie 500 y 2.000 anos, se repiten unas veinte vcccs a lo 
largo del filtimo periodo glaciar (Bender et al., 1994) y no 
se limitan solo a Groenlandia. Por otra parte, en los ulti- 
mos 70.000 anos se han reconocido, en los testigos pro- 
fundos del node del Oc&no Atlantico, varias capas con 
sedimentos de origen glaciar procedentes de la fusidn de 
grandes cantidades de icebergs. A estas seis etapas sin- 


crdnicas se las denomina eventos Heinrich {Heinrich, 
1988; Bond et al., 1993, 1997). Estos incrementos de 
agua dulce y de disminudon de la temperatura superficial 
de las aguas oceanicas, producen modificadones subs- 
tanciales de determinados parametros dimaticos. Por 
consiguiente, la existenda de variaciones dimaticas 
rapidas en £pocas pasadas supone la posibilidad de un 
desencadenamiento imprevisto de este tipo de modifica- 
ciones dimalicas. 

Rccientemente, Chi lek et al. (2004) indican que «des- 
de 1940 los datos suministrados por las estaciones coste- 
ras de Groenlandia han experimentado una predominante 
tendencia al enfriamiento. En el Summit de Groenlandia, 
durante el verano las temperaturas han disminuido a ra- 
zon de 2,2 °C por d6cada. Esto sugiere que el casquete 
glaciar de Groenlandia y las regiones costeras no siguen 
la tendencia actual del calentamiento global^. Segun los 
modelos de circulation general, las zonas de altas latitu¬ 
des sufriran aumentos de temperatura particularmente 
importantes, estimados en unos 10° (Fig. 19.12). Estasu- 
posicion oontradice los datos observados por Chilek et al., 
(2004). 
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FlGURA 19.12 Cambios segun el modelo general de 
drculacidn (GCM) de la temperatura de la superficie desde 
1830-1689 a 2040-2049. (a) Diciembre a febnera. (b) Junto a 
agosto (Houghton et el., 1996). 


Capitukr 19 • Cambio ambiental 717 















No cabe duda de que la mode lac ion del cambio cli- 
matico es incierta y compleja (Schiermier, 2007), debido 
a la gran cantidad de parametros que hay que utilizar y 
ademas es de diffcil comprension la interferencia entre los 
mismos. Tenemos un mdtodo alternativo para el estudio de 
los cambios ambientales, que esta almacenado en los re- 
gistros geologicos (Petit-Maire, 1999), en donde podemos 
obtener datos muy valiosos sobte los cambios climaticos. 

Con el fin de estudiar las consecuencias en el relieve 
para dpocas de marcadocalentamiento, los investigadores 
pueden acudir a etapas pretdritas, fundamentalmente al 
6ptimo Climatico o Altitdrmico, que se desarrolld hace 
unos 7.000 BP y compararlo con el maximo del ultimo in- 
terglaciar hace unos 130.000 BP (Eemiense), para estudiar 
la respuesta en el relieve durante etapas mas calidas. De 
este modo, las modificaciones en los modelados, motiva- 
das por el cambio de los procesos bajo estas nuevas cir- 
cunstancias climaticas, pueden indicarnos el panorama 
geomorfoldgico que se avecina y las consecuencias deri- 
vadas del mismo. Esta aproximacidn prognostics es una 
im porta me aportacidn aplicada de la Geomorfologia. 

A pesar de las crfticas, el calentamiento es real y aiin 
queda por saber en qud medida el incremento de tempe- 
ratura obedece a tendencias naturales o a la action del 
hombre. Se admite, en general, que ambos efectos se su- 
perponen, aunque es realmente complejo conocer la par¬ 
ticipation de estas dos causas {Embleton, 1989). 

Sin embargo, la disc us ion no es acerea de si el cambio 
dimalioo esta producido por el hombre; lo que debe in- 
vestigarse es la rapidez y la magnitud del cambio, asf como 
cuales son las implicaciones regions les (Weaver, 2003). 

19.3.4 Mitigation 

La aplicatidn de medios para mitigar los efectos de los ga¬ 
ses invernadero necesita superar muchos problemas tdcni- 
cos, econdmicos, politicos, culturales, sociales y/o barreras, 
que impiden la plena explotation de las opciones tecnolo- 
gicas, economicas y sociales encaminadas a la mitigacidn. 
Las diferencias en la distribucion de los recursos tecnolo- 


gicos, naturales y financieros entre unas naciones o regio- 
nes y otras, asf como las diferencias en los costes de miti¬ 
gacidn, constituyen con fiecuenria una de las daves que se 
deben oonsiderar en el analisis de las mitigaciones del cam¬ 
bio dimatico (Metz et al ., 2001) (Fig. 19.13). 

No cabe duda de que hay que tomar decisiones rapi- 
das para reducir los impados del cambio climatico, in- 
duddo por el hombre, con el fin de evitar los impactos 
derivados del mismo. No obstante, existe derta inquie- 
tud entre los cientfficos, ya que es diffcil conocer los 
efedos colaterales de algunas practicas de mitigacidn. 
Por eso, algunos indican que es «mejor estar seguro que 
arrepentido» (Hardy, 2003). 

Las emisiones de CO 2 han experimentado un aumen- 
to del 32% desde 1750 y son la causa fundamental del ca¬ 
lentamiento global. Ademas, la concentracion de didxido 
de carbono ha alcanzado los maximos valores en los lilti- 
mos 420.000 anos (McGuire et al., 2004). Una de las po- 
sibilidades barajadas es el enterramiento del CO, en 
formadones geologicas profundas (White et al., 2004), en 
reservorios de petroleo abandonados. En el campo petro- 
Iffero Sleipner del Mar del Norte se inyecta en una capa 
de arenisca a 1.000 tn bajo el fondo del mar. 

Las naciones siguen aprovechandoal maximo la ener- 
gfa hidroeldctrica, como es el caso de la Presa de las Tres 
Gargantas en el rfo Yangtze (centro-oeste de China), que 
sera la presa mas grande del mundo. Produdra 18.000 me- 
gavatios de electricidad, equivalente a la tercera parte del 
consumo del pafs. El vaso obligara al desplazamiento de 
1,3 millones de personas y enterrara a 160 pueblos y ciu- 
dades. Sin embargo, el proyedo de la construcdon de esta 
presa conlleva numerosos problemas (Cunningham, 1999). 

Las fuentes de energfa alternativa (combustibles re¬ 
movables no fosiles) proporcionan en la actual idad un 
buen recurso para la mitigacidn, y de su investigation se 
esperan proyedos prdximos de gran importancia. La fibra 
de madera puede convertirse en alcohol metflico para que- 
marlo. Un porcentaje considerable de los automdviles en 
Brasil tienen como combustible alcohol etflico, derivado 
de la fermentation del mafz. Los vehfculos tambicn tie- 


FIGLRA 19.13 Emisiones 
crfobales de C0 2 por isgiones 
para el periodo 1971-1998 (Metz 
etal., 2001 ). 
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nen la ventaja de no ser robados y exportados a otros pa¬ 
fses limftrofes, ya que en ellos se carece de este tipo de 
combustible. 

El viento oonstituye otra fuente de energfa altemativa. 
En la actualidad, se han instalado en todo el mundo un ele- 
vado niimcro de generadores de aeroelectricidad (Fig. 
10.60), aunque representan, en estos mementos, una pe- 
quena parte de la energfa clcctrica total, pero su futuro es 
muy promctcdor. La energia solar se utiliza en el calenta- 
miento de edificios y poco a poqo se va expandiendo. La 
energfa solar tambidn puede producir electricidad utilizan- 
do celulas fotovoltaicas, en las que cristales semiconduc- 
tores oonvierten la luz solar en energia el6ctrica. Igualmente 
esta en fase de investigacion el aprovechamiento de las olas 
y las mareas como fuentes de obtencidn de energia (v&- 
se Capitulo 11). Porotra parte, para utilizar la energia ter- 
mica oceanlca (OTEC) se sirve de la energia potencial, 
representada por las diferendas de temperatura entre las 
aguas oceanicas profundas y superficiales, para producir 
electricidad. Para el lo se neeesita unadifenenciatdrmica de 
al menos 20 °C. Puede ser litil en islas o zonas costcras lo- 
calizadas junto a aguas profundas (Hardy, 2003). 

Cada fuente de energfa tiene ventajas e inconvenien- 
tes (Dresselhaus y Thomas, 2001). La igniddn de los com¬ 
bustibles fosiles origins gases de invernadero y otros 
contaminantes. Las centrales hidroel&trieas pueden in- 
terferir en las migraciones de los peces y en las inunda- 
cioncs de extensas areas. Los generadores de energfas 
solar, edlica, oleaje y mareas y tcimica oceanica tienen una 
limitacidn geografica. La energfa geot^rmica se circuns- 
cribe a algunas areas volcanicas. Finalmente, las centra¬ 
les nucleares son costosas y producen residues radiactivos 
de diffcil eliminacion. 

Asimismo, se investiga en la estimulacidn del creci- 
miento del fitoplancton fertilizando los oo6anos con hie- 
rro. El fitoplancton, microscqpico y flotante, formado por 
algas y dinoflagelados, ejerce una aocion similar a la de 
la fotosfntesis en las piantas, es decir, elimina C0 2 de la 
atmosfera (Watson et al, 2000). 

La energia nuclear, con numerosos partidarios y de- 
tractores, es una fuente alternativa a los combustibles fdsi- 
les y mitiga la emision de gases de invernadero. La energfa 
nuclear suministra globalmente un 17% de electricidad. 
Francia con un 76% es el mayor productor. Pero presents 
muy serios problemas debidos a accidentes, como el de 
Chernobyl (Ucrania) de 26 de abril de 1986, y la acuinu- 
lacion de residues radiactivos de alta actividad, que exigen 
el enterramiento de los mismos en repositories a muchos 
dentos de metros de profundidad. En la actualidad, no se 
conoce en el mundo ningiin repositorio en fundonamien- 
to para residues radiactivos de alta actividad. Una alterna¬ 
tiva, en curso de investigacion, es la fusion nuclear de 
hidrogeno, que producira pocos residues (Ogden, 1999). 

Hemos indicado el enfriamiento global producido por 
los gases de dioxido de azufre emitidos por la erupcion del 
volcan Pinatubo en junio de 1991. Cruzen (2006), apo- 


yandose en esta evidencia, propone bloquear los rayos so- 
lares antes de que a lea nee n la Tie ns mediante la intro¬ 
duce ion cada ano de uno o dos mi Hones de toneladas de 
azufre en la estratosfera, con lo que se controlarfa el ca- 
lentamiento global. Los aerosoles de sulfato pueden en- 
friar el clima inmedia tame me, aunque la reduccion de 
emisiones neeesita d^cadas o generaciones. Los aerosoles 
enfrfan cuando incide la radiacion solar. De este modo, se 
enfriara solo de dia y mas en verano y en los tropicos. No 
parece conveniente aplicar esta propuesta de geoingenie- 
rfa y otras mas, cuando todavfa no se conocen adecuada- 
mentc los modelos de circulacion general de la atmdsfera 
(Morton, 2007). 

Resulta evidente que el cambio climatico es un pro- 
blema de caracter global, ya que la emision de gases de 
efecto invernadero afecta a todos los pafses y, por consi- 
guiente, la solucion debe efectuarse mediante cooperacion 
inlernacional. Los gobiernos han presentado polfticas na- 
cionales y firmado acuerdos sobre la mitigacion del cam¬ 
bio climatico. 

El Protocolo de Montreal de 1987 llevo a cabo un 
acuerdo con el fin de disminuir la emision de gases clo- 
rofluorcarbonados, que incidtan en el ozono estratosfdri- 
co. Este Protocolo fue ratificado por 80 pafses y con este 
acuerdo se redujo significativamente la velocidad de re¬ 
duccion del ozono. Este Protocolo constituye un excelen- 
te ejempio de la efectividad internacional en la resol ucidn 
de los problemas. En la Conferencia sobre el Medio Ara- 
biente y Desarrollo, patrocinada por las Naciones Unidas, 
celebrada en Rio de Janeiro en 1992, la propuesta funda¬ 
mental era la de «estabilizar las concentraciones de gases 
de invernadero en la atm6sfera, a un nivel que impida una 
peligrosa interferencia antropogenica con el sistema cli- 
malico» (UNCED, 1992). 

En el Protocolo de Kyoto de 1997, unos 100 pafses es- 
tuvieron de acuerdo en reducir la emision de gases de efec¬ 
to invernadero. Este protocolo lleva implfcito la 
publicacion de los planes previstos para cada nacidn con 
el fin de paliar los efectos de los gases de invernadero. Al- 
gunos pafses, como Estados Unidos, el mayor productor 
de gases de invernadero, no han ratificado el Protocolo. 
Las Academias Nacionales de la Ciencia de 17 naciones 
han sehalado que: «E1 balance de la evidencia cientffica 
demanda Uevar a cabo ahora mismo medidas efectivas 
para impedir cambios perjudiciales a l clima de la Tierra» 
(Science, 2002). El Protocolo de Kyoto pretende primar 
la investigacion y la utilizacion de energfa no contami¬ 
nantes (eolica, solar, geotdrmica, etc.), asf como el uso de 
energfa basadas enel hidrogeno. 

La situacidn dimatica de Espana es muy variable y de 
su orograffa y situacion geografica deriva la dificultad del 
establecimiento de previsiones climaticas. Las tempera- 
turas en el siglo xx han experimentado un aumento gene¬ 
ral y se espera un incremento uniforme a lo largo del siglo 
xxi, aunque su prediocion es numdricamente variable se- 
gun los supuestos (escenarios) que se contemplen. Las pre- 
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dpi tacioncs durante el siglo xx no ban sido unifonnes y 
los modelos de prediccion desarrollados senalan anas cla¬ 
ss discrepancias; no obstante, todos ellos coinciden en 
ana reduccidn significativa de las piecipitaciones totales 
anuales. Los principals impactos del cambio climatico en 
Espana estan claramente desaxrollados en el volnmen de 
la Evaluacion Preliminar de los Impactos en Espana por 
Efeeto del Cambio Climatico (Moreno, 2005). 

En la actual idad, existen varios grupos de investigation 
en diferentes centros y universidades, que estudian el cam- 
bio climatico y las diferentes problematicas derivadas del 
mismo. Tambicn convienc senalar la monografia sobre la 
Historia del Qima de la Tierra (Uriarte, 2003) en la que 
se aborda el estudio del clima de ana forma global, ha- 
dendo hincapifi finalmcnte en el calentamiento del dima 


194 

I -'ll Cambio antropico 

En la actualidad el hombie y sus actividades modifican 
la faz de la Tierra para obtener recursos y, en ocasiones, 
origina an paisaje salpicado de colinas, entalladuras, de- 
gradado, y en muchos casos de diffcil y oostosa recupe- 
mcion. Por otra parte, genera otro tipo de impactos 
mediante la movilizacidn de grandes voltimenes de rocas, 
transportadas para usos may dispares, como la construc- 
ddn de piesas y diques, abicacion de esoombreras, esta- 
blecimiento de areas de residuos, etc. La mayorfa de estas 
actividades las ha producido el hombre, fundamental- 
mente hace unos pocos dentos de anos, y se ha enfatiza- 
do en las Ultimas decenas de anos. Es por estas y otras 
actividades por lo que se considers al hombie como un 
agente geomorfologico (Demek, 1973; Nir, 1983). Este 
ultimo autor engloba estas manifestaciones hamanas en 
el tdrmino de Geomorfologfa Antropica. Half (2000) 
consider! la Neogeomorfologla como aquella parte que 
intents identificar los principios del cambio del modela- 
do derivados de la fiieiza antropica. Goudie (2004j) de- 
nomina Antropogeomorfologia al estudio del papel 
humane en la cieaddn y modification de las morfologf- 
as tenestres. 

La Tierra esta siendo transformada por la accion hu- 
mana y con anterioridad sus modificaciones se han debi- 
do a fuerzas no hamanas. El hombre ha surgido como un 
competidor y, en la actualidad, es el principal agente mo- 
dificador de la superficie tenestre (Hooke, 1994; Meyer, 
1996). En estos momentos «nos encontramos ante una si¬ 
tuation sin piecedentes en los mas de 4.500 millones de 
anos de la vida del planeta: por primers vez existe una es- 
petie con capacidad de influir sobre los distintos sistemas 
natuiales, a nivel planetario, con una importancia cualita- 
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actual. Igualmente, conviene resenar el estudio de Tecno- 
logi'as de Lucha Contra el Cambio Climatico. Del Carbon 
al Carbono (Llamas y Romero, 2006). En esta monogra¬ 
fia se analiza la combustion del carbdn y su problematica 
derivada. La inquietud sobre el cambio climatico no solo 
es de los cientfficos, sino de toda la sociedad. Con este fin 
se celebraron en Santander en 2005 las Jornadas sobre el 
Cambio Climatico y Riesgos Naturales Asociados. Las 
contribuciones fueron publicadas en la Revista Cuaterna- 
rio y Geomorfologla, volumen 20 (3-4), Zaragoza, 2006. 

En el Ministerio de Medio Ambiente se encuentra la 
Oficina Espanola de Cambio Climatico, que refine y ana¬ 
liza los trabajos inherentes a esta materia y tambifin sirve 
de asesora cientffica en las re uni ones y conferencias in- 
ternacionales que se celebran. 


tiva y cuantitativa que pudiera igualaro superara la de los 
agentes naturales»(Cendrero, 2003). 

Los humanos han alterado enormemente los ecoskste- 
mas ter rest res, a travfis del desarrollo de la agriculture, 
modificaciones de los bosques, introduccidn de especies 
exoticas y cambios en los ciclos biogeoqufmicos (Vitou- 
sek et al., 1997). Como consecuencia, los procesos geo- 
morfologicos han acelerado la erosidn del suelo y la 
actividad fluvial. En la actualidad, se ha conseguido un 
avance importante en el conocimiento de estos procesos 
y no cabe duda de que los cambios en los mismos produ- 
cen modificaciones en los ecosistemas (Renschler et al., 
2007). Cuando se trabaja conjuntamente con los procesos 
bioticos y abioticos se impulsa el entendimiento de mu¬ 
chos cambios en los ecosistemas, tal y como se ha com- 
probado en avances dentfficos recientes. Sin embargo, los 
efectos en detalle de la union entre estos dos procesos son 
escasamente comprendidos (Scheffer et al., 2001). 

19.4.1 Cambios en ia poblacion 
y la sociedad a fo largo 
del tiempo 

Ehrlisch y Holdren (1971) elaboraron una formula, am- 
pliamente utilizada en la actualidad, para reconstruir las 
fiientes del impacto antrdpico. Indican que la presion hu- 
mana o impacto sobre el ambiente {/) es igual a la de- 
manda de recursos terrestres por persona (A, por 
abundancia), por el nfimero de personas (P, poblacion), 
por el impacto por unidad de utilizacion del recurso (T, 
factor de tecnologla). La fdrmula es l = PAT e indica que 



los elevados niveles de impacto estan posiblemente aso- 
dados con grander poblaciones humanas. Si son elevados 
los niveles de consumo y de poblacion (valores altos de A 
y P), la formula indica importantes impactos en el am- 
biente. Los cambios en la tecnologta (T) pueden inde- 
pendientemente ampliar o disminuir cl impacto a I obtener 
los recursos con una mayor eftcacia. 

El incremento de la poblacion, los niveles de consumo 
y la tecnologta son los ties aigumentos mas influyentes del 
progreso social. En la actualidad el incremento de la po- 
blacion, la riqueza y la capacidad tecnologica constituyen 
los avances mas signiftcativos, que causan cambios am- 
bientales y pietenden aumentar el bienestar de la pobla- 
cion. Ttenden a ser, como indica Meyer (1996), las tres 
jinetes del apocalipsis ambiental que ban conducido al 
catnbio ambiental a sus peores niveles. 

Aunque solo sea sucintamente conviene conocer el de- 
sarrollo de la poblacidn humana y de las etapas cultura- 
les, con el fin de comprender las modiftcaciones del medio 
ambiente y los hitos mas senalados, relacionados con ac- 
ciones humanas a travds de la historia. 

El hombre aparece hace unos tres millones de a nos en 
los valles tectdnicos (rift-valleys) de Africa oriental {Kenia, 
Tanzania y Etiopia) y con posterioridad se produjo una len- 
ta expansion por toda la superftcie del planeta. El incre¬ 
mento de la poblacion, en los 10.000 ultimos ahos, ticnc 
varias interpretaciones (Fig. 19.14): 1) La poblacidn crece 
lentamente hasta la revolution industrial y a partir de la 
tnisma se desanolla esponencialmente (Demany, 1990). 2) 
Se diferencian tres revoluciones (invencion de los artefac- 
tos, agrfcola e industrial) en las que los humanos aumen- 
tan su capacidad modiftcadora {Whitmore et al ., 1990). 

Una de las consecuencias mas relevantes de la Revo¬ 
lucion Agricola (Fig. 19.15) fue el ciedmiento de la po- 
blacidn, que se ealcula para esta £poca en unos 5-10 


(a) 

PoMadan en miles de milones 



FbbJac&n e n miles de mlones 



FIGL'RA 19,14 hterpretaciones de las tendencias globales 
de la pobJacibn. (a) Cnecimiento de la pobladbn en log ultimas 
11.000 arfos (curva aritmbtica-exponencial) (Demany, 1990). 
(b) Aumento de la poblacion desde hace un millbn de anas 
(Whitmore et aV, 1990). 


millones de personas. Con anterioridad* los humanos vi- 
vfan de la caza y de lo que recolectaban, mientras que en 
el comtenzo del Neolftloo (haoe unos 10.000 ahos) el hom- 
bie empieza a cultivar y lambibn agrupar algunos anima¬ 
tes. De este modo, apaiece la vida en pobiados. Con el 


W 




FIGURA 19.15 (a) Grecimiento de la pobladbn en el ultimo medio millbn de ahos (Ehrlioh et a/, 1977). (b) Grecimiento de la 
poblacion desde 1950 (Goudie, 2006). 
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tiempo construyen sus moradas con adobes y, asf, los po- 
blados se convieiten en ciudades (Hooke, 2000). Otras 
veces el hombre encuentra acomodo horadando la roca y 
oonstruyendo su casa en el interior, practica en desoso que 
todavfa hoy perdura en algunos lugares. La roca es muy 
poco conductora del calor, por lo que constituye un buen 
aisi ante (Fig. 19.16). El crecimiento de la poblacidn con- 
lleva la necesidad de una ganaderia cada vez mas impor- 
tante y el agotamiento periodico de los pastos por los 
xebanos provoca la trashumancia. Los pastores que con- 
ducen los rebanos hacia los pastos frescos de las monta- 
nas han dejado testimonios de la vida cotidiana en 
esculturas y gran niimero de pinturas. En las sodedades 
no industriales tambidn se reconocen impactos en la ve- 
getacidn, como el producido por el fuego en areas de sa- 
bana (Fig. 18.50) y latitudes medias, el sobrepastoreo 
{overgrazing) y tambidn se salinizaron las tienas de zo- 
nas aridas sometidas a irrigacion, como Irak {Goudie, 
2006). 

Aproximadamente, hace 4.000 anos, el hombre funde 
el cobre y anade pequenas cantidades de estafio para en- 
durecerlo y con esta aleacion obtiene el bronce, que se uti- 
lizo profusamente (Edad del Bronce). Tambidn se 
considera de esta epoca la invencion de la rueda, que fa- 
dlita el transpose de los materiales geologicos, a la vez 
que empezaron a construirse las primeras calzadas. La 
Edad del Hierro comienza hace 2.500 ahos y este metal 
era mas abundante y, por lo tanto, mas barato. Su uso pro- 
dujo un gran impacto en la superficie tenestre. La con- 
centracidn de la poblacion en ciudades de zonas aridas 
hizo necesario el abastecimiento de agua para su consu- 
mo, junto con planes de irrigacion. Los egipcios constru- 
yeron un canal de 160 km de longitud, que unfa los mares 
Mediterraneo y Rojo. Algunos edificios alcanzaron tama- 
nos gigantescos y las calzadas se extendieron considera- 
blemente, de tal modo que en un periodo de unos 400 anos 


los romanos pavimentaron 300.000 km de calzadas y ca- 
neteras principales. Durante estas 6pocas la agricultura ex- 
perimento una gran expansion, asociada con una 
importante erosidn (Goudie, 1981b, 2006; Hooke, 2000). 
Tambi^n surgen las primeras grandes ciudades en Orien¬ 
ts Medio. 

La industria, consumidora de recursos y generadora de 
riqueza, llego a ser el principal agente de cambio am- 
biental, cspccialmcntc desde la Revolucldn Industrial del 
siglo xvm. En los siglos siguientes los ambientes terres- 
tres, acuaticos y atmosfericos han sido afectados por la in- 
dustrializacidn y gran concentracion de poblaciones 
humanas, que caracterizan los sistemas urbanizacion-in- 
dustria (Mann ion, 1997). 

La poblacion mundial alcanzo 1.000 millones en 
1800 y 2.000 millones en 1930 (Fig. 19.17). Sin embar¬ 
go, desde la ddcada de 1950 la poblacion se ha expandi¬ 
do hasta los 6.300 millones de la actualidad- Si los niveles 
de fertilidad permanecen constantes, la poblacion mun¬ 
dial en el aho 2300 sera de 134 billones de habitantes. 
Estos numeros son insostenibles e improbable que suce- 
dan. Uno de los liltimos informes sobre la poblacion emi- 
tido por el Departamento de Economfa y Asuntos 
Sociales de las Naciones Unidas, prevd que las cifras se 
estabilizaran en 9.000 millones para el ano 2300 (McGui¬ 
re et ah, 2004). 

Uno de los grandes problemas de la poblad6n es la cre- 
ciente concentracion de las personas en grandes ciudades, 
conocidas como megalopolis. En la actualidad hay 200 
ciudades que superan los dos millones de habitantes. Una 
parte importante de estas megalopolis estan situadas en zo¬ 
nas litorales, que estan expuestas a ciclones e inundacio- 
nes y, ademas, su localizacion coincide con Ifmites de 
placas litosfdricas en las que se manifiestan terremotos, 
tsunamis, erupciones volcanicas y deslizamientos. En 
1950, nueve de las 20 ciudades del mundo estaban situa- 


FIGLRA 19.16 Viviendas 
froglodfticas instaladas en eJ 
interior de un macizo calizo. 
Turquia. Foto F. Gutierrez, 
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FlGLJRA 19.17 Grecimiento de la poblactfn antra 1700 y 
1985. Las graficas predicen la poblacion haste 2020 (Demany p 
1990). 


das en parses de haja y media renta per capita, mientras 
que la prediccidn para 2015 se elevaba a 17 (Tabla 19.3) 
(McGuire et al ., 2004). 

La rapida urhanizacidn parccc scr un factor funda¬ 
mental en el crecimiento de la vulneiabilidad, particular- 
mente en familias de bajas rentas que viven en poblados 
ilegales. El proceso de urban! zacion se debe a la presidn 
de los emigrantes sobre ciudades superpobladas, donde las 
nuevas personas que began tienen escasas aiternativas para 
ocupar un espacio seguro. Los riesgos no solo son una par¬ 
te de los peligros de estas comunidades, sino tambidn son 
frecuentes la mala nutricion y la ddbil salud. Ademas, mu- 
chas de las ciudades tienen una elevada proportion de cha- 
bolas (favelas en Brasil y ranchos en Venezuela), que estan 
somctidas a terremotos (Lima), inundaciones litorales 
(Manila), inundaciones por ciclones (Calcuta) y desliza- 
mientos (Bogota, Rio de Janeiro y Caracas), donde viven 
en laderas muy inclinadas y propensas a los movimientos 
de masa (Blaikie et al., 1994). 


TABLA 19.3 Las 20 ciudades mas grandes de! mundo, 1050,1990, 2015 (prediction) (McGuire et al. , 2004). 


1990 

Rues to 

Ciudad 

Roblacidn 

(millones) 

1 

Tokio 

25,1 

2 

Nueva York 

16,1 

3 

Mejico D.F. 

15,1 

4 

Sao Paulo 

15,1 

5 

Shangai 

13,3 

6 

Mumbai 

12,2 

7 

Los Angeles 

11,5 

8 

Buenos Aires 

11,1 

9 

Calcuta 

10,9 

to 

Beijing 

10,8 

It 

Osaka 

10,5 

12 

Saul 

10,5 

13 

Rio de Janeiro 

9,7 

14 

Paris 

9,3 

15 

Moscu 

9,0 

16 

Tianjin 

8,8 

17 

El Cairo 

8 r 6 

18 

Delhi 

8,2 

19 

Metro Manila 

8,0 

20 

Karachi 

7,9 


2015 

Puesto 

Ciudad 

Poblacion 

(millones) 

t 

Tokio 

28,9 

2 

Mumbai 

26,2 

3 

Lagos 

24,6 

4 

Sao Paulo 

20,3 

5 

Dhaka 

19,5 

6 

Karachi 

19,4 

7 

Mejico D.F. 

19,2 

8 

Shangai 

18,0 

9 

Nueva York 

17,6 

10 

Calcuta 

17,3 

11 

Delhi 

16,9 

12 

Beijing 

15,6 

13 

Metro Manila 

14,7 

14 

El Cairo 

14,4 

15 

Los Angeles 

14,2 

16 

>kkarta 

13,9 

17 

Buenos Aires 

13,9 

18 

Tianjin 

13,5 

19 

SeuE 

13,0 

20 

EstambuE 

12,3 


1950 

Puesto 

Ciudad 

Poblacion 

(millones) 

1 

Nueva York 

12,3 

2 

Londres 

8,7 

3 

Tokio 

6,9 

4 

Moscu 

5,4 

5 

Paris 

5,4 

6 

Rhine-Ruhr 

5,3 

7 

Shangai 

5,3 

8 

Buenos Aires 

5,0 

9 

Chicago 

4,9 

10 

Calcuta 

4,4 

11 

Osaka 

4 A 

12 

Los Angeles 

4,0 

13 

Beijing 

3,9 

14 

Milan 

3,6 

15 

Berlin 

3,3 

16 

Mejico D.F. 

2,9 

17 

Mumbai 

2,9 

18 

Fitadelfia 

2,9 

19 

Rio de Janeiro 

2,9 

20 

San Petesburgo 

2,9 
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Entre 1990 y 1999 perdieron la vida unas 300.000 per¬ 
sonas y linos 750 mi I tones de seres humanos fueron afec- 
tados por huracanes e inundadones, la mayoifa en zonas 
litorales y muclias de ellas situadas en margenes destructi- 
vos. En la mitad de las megalopolis se pueden alcanzarte- 
rremotos de magnitud 7,5 o superiores (Yakarta, Teheran, 
Estambul, Mdjico, etc.). Las pdrdidas economicas son mu- 
cho mas importantes en ciudades de pafses desanollados, en 
los que las consecuencias de los desasties naturales son mas 
de caracter finandero que de pdrdidas de v ida; por ejemplo, 
teriemotos de San Frandsoo {1989), Los Angeles (1994) y 
Kobe (1995), asi como el huracan de Miami (1992). 

En el Report de Munich se ha propuesto un fndice de 
peligrosidad. Como era de esperar, Tokio figure a la ca- 
beza de las ciudades de maximo riesgo, seguida a cierta 
distancia de San Francisco, Los Angeles, Osaka-Kobe- 
Kioto, Miami, Nueva York y Hong Kong. El fndice pro- 
pore iona una medida util de pdrdidas potenciales 
economicas en pafses desarrollados, pero los fndices de 
peligrosidad mas pequenos en estos pafses indican que el 
mdtodo tiene poca aplicacidn. Los fndices en ciudades 
como Parts, Londres, Estambul, Teheran y Yakarta no re- 
flejan claramente la verdadera vulnerabilidad de estas ciu¬ 
dades, ni los grandes danos potenciales relativos a las 
pdrdidas de vida, debidas a inundadones, huracanes o te- 
iTcmotos (McGuire el at., 2004). 

El numero de catastrofes naturales esta aumentando, 
fundamental me me por eventos hidrometeorologicos. El 
numero de desastres se increments con el crecimiento de 
la poblacidn mundial y de las chabolas en areas margina¬ 
ls; desgraciadamente se intensificara en un futuro prdxi- 
mo. Surge una nueva ciencia: la ciencia de las catastrofes 
ambientales, que requiere buenas cronologfas para esta- 
Uecer las conexiones de causa y efecto, pero tambidn se 
deben establecer enlaces entre las geociencias y las cien- 
das sociales. Para sobrevivir ante estas catastrofes debe- 
mos aprender del pasado, adaptarnos a los cambios 
ambientales y modificar nuestra forma de vida frente a una 
naturaleza cnsombrccida (Leroy, 2006). 

19.4.2 Impacto del hombre sobre 
el ambiente 

En algunos de los capftulos precedentes se ban analizado 
los diferentes procesos y formas que derivan de la activi- 
dad de la Tierra y en estos capftulos se ha hecho cierto hin- 
capie sobre los riesgos inherentes a los procesos activos. 
Gertamente, algunos de estos peligros naturales y antrd- 
picos pueden tratarse con mas profundidad, pero linica- 
mente hemos pretendido Uamar la atention al lector de las 
consecuencias que en ocasiones se pueden derivar. No obs¬ 
tante, algunos de estos procesos y resultados seran obje- 
to de atencion en este apartado. 

Existe una gran variedad de formas originadas por cau- 
sas inherentes a la aceidn del hombre. Estas modificacio- 
nes del relieve pueden ser de caracter directo, que son de 


facil reconocimiento como las cameras y los vertederos. 
Otras formas producidas por procesos antropogdnicos in- 
directos son menos faciles de reconocer, debido a que fre- 
cuentemente producen modificaciones de los procesos 
naturales, tales como la disminucidn de la cubierta vege¬ 
tal (pastoreo, fuego) que aceleran la erosion. 

Las excavaciones de roc as y minerales constituyen 
las formas mas numerosas y antiguas. Por ejemplo, las 
cortas circulares para la extraocidn de sflex (pedernal) du¬ 
rante el Neolftico (2.000 anos a.C.) en Norfolk (Inglate- 
na) (Goudie, 1981b) y los profundos fosos defensives 
excavados en yeso por los fberos (~ 200 anos a.C.) en Me¬ 
dina de Aragon (Burillo a al., 1984), indican la capaci- 
dad de los antiguos pobladores para movilizar los 
materiales terrestres. Cuando las excavaciones ban sido 
pequehas es diftcil dilucidar si son de origen antrdpico. 

El poder extractivo aumenta constantemente a partir de 
la Edad del Hierro y adquiere enormes di men si ones en la 
Revolucion Industrial, tanto en las labores de canterfa (Fig. 
19.18) como en las de minerfa (Fig. 19.19). Las mayores 
explotaciones mineras a cielo abierto son las cortas, ambas 
de oobre, de Chuquicamata (Chile) que supera ampliamente 
los 700 m de profundidad y la corta de Bingham Canyon 
Copper Mine (Utah, Estados Unidos) que cubre un area de 
7,21 km 2 a una profundidad de 774 m (Goudie, 1981b). To- 
das estas excavaciones llevan normalmente parejas, sobre 
todo en minerfa, la descarga de la ganga que origina gran¬ 
des escombreras (Fig. 19.20). Son formas con struct iva san- 
tropog^nicas que desvirttianextraordinariamente el paisaje 
original. A tal fin,se hanestablecido normativas para la res- 
tauracion de las explotaciones. En areas hfimedas, las es¬ 
combreras se colonizan mas o menos rapidamente por 
herbaceas y se puede deducir la escombrera por el perfil del 
talud. No obstante, en las zonas con tendencia a la aridez, 
la restauracion presents numerosos problemas. La cumbre 
aplanada de las escombreras suele dedicarse a la agricul¬ 
ture de cereales, pero los taludes de las mismas, que pre- 
sentan inclinaciones con angulo de reposo, estan sometidas 
a una intensa erosion hfdrica, a pesar de las pequenas re- 
poblaciones forestales (Fig. 19.21). En las explotaciones de 
carbon con la presenda de pirita y, sobre todo, en las mi- 
nas de sulfuros, la oxidadon de estos minerales da lugar a 
aguas con pH muy addos, de gran poder corrosivo y de im¬ 
portantes efectos en los ecosistemas. 

Hoy, en torno a poblaciones importantes, se localizan 
numerosos vertederos, de gran impacto visual, que relle- 
nan valles o edifican formas, por lo general alomadas. 
Ocasionalmente puede produdrse la movilizacion de es- 
tos residuos, como en Portino (Coruna, Espaha) (Fig. 
7.39). La descarga de residuos es prectica freeuente en el 
relleno de los estuarios. En general, todas estas actuacio- 
nes conducen a la contaminacidn de los suelos del area. 

La contaminacidn se hace mas patente en la extraction 
de oro del (echo fluvial y de las terrazas en la cuenca del rio 
Amazonas por los «garimpeiros» (mineros que extraen oro), 
que alcanzo gran import and a en la ddcada de 1980 y co- 
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FIGURA 19.18 Explatacton en 
cantera de pdrfido riolitico para la 
aanstruccidn. Albiana, cerca de 
Trento (ItaJia). 



FIGURA 19,19 Extraecton de 
oxihidroxidos de hie no. Corta 
Barranca en 1973. Sierra 
Men era;, Gjos Negros (provincia 
de Teruel). 



FIGURA 19.20 Esaambreras 
de las explotactones de sales 
potasicas de Syria (provincia de 
Barcelona). En primer termina 
dnta tianspartadaia de mineral. 
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F1GURA 19.21 Talud de 
escombreras en explotaciones de 
ignites, sometdos a una 
importante erosion tlfdrica a los 
dneo anos de su restauradon. 
Fota tomada el arid 2000. Utrillas 
(provincia de Teruel). 



mienzos de la siguiente. Aunque ia cantidad de sedimentos 
removidos por las labores mineras file grande, lo mas im- 
portante file lapolucion del mercurio, utilizado como amal- 
gama, en las aguas fluviales (Latrubese et at., 2005). 

Las explotaciones de sales inyectando agua en los sondeos 
para disolver la sal y extraer la salmuera tienen an impoitan- 
te reflejo en superfide, afectando a casas, como en Poza de 
la Sal (Burgos, Espana), pero sobre todo tnodificando el 
paisaje en an conjunto de lomas y depresiones cerradas 
(Waltham, 1989; Hortvik, 2005) y a veces van acompahadas 
de colapsos subitos (Johnson, 2005). La subsidencia es el 
proceso que genera estas morfologtas; en el primer caso es 
ductil y en el segundo se trata de ana subsidencia ffagil. 

La subsidencia se puede defmir como el asentamien- 
1o gradual o subito (colapso) de la superficie terrestre 
como consecuencia de la extraction de materiales del sub- 
suelo o por disol ucion de rocas solubles infrayacentes. La 
subsidencia se puede produtir por procesos naturales o in- 
ducidos por el hombre (Costa y Baker, 1981) (Tabla 19.4). 


Se han descrito numerosos casos de subsidencia, junto con 
las posibles causas desencadenantes de la misma (Coates, 
1987). En la Tabla 19.5 (Coates, 1983) se mencionan al- 
gunas areas con su subsidencia maxima, area afectada, 
causa y la valoracion de los danos. 

La extraccion de fluidos (agua, petroleo, gas) puede ori- 
ginar una d6bil flexion del terreno o subsidencia dfictil y 
la generation de drenaje centrfpeto en la depresidn cerra- 
da creada. Se conocen numerosos ejemplos de subsiden¬ 
cia provocada por el bombeo de gas o petroleo, como el 
clasioo ejemplo de subsidencia de Long Beach (California) 
(Mayuga y Allen, 1969) (Fig. 19.22) en el que la subsi¬ 
dencia supera los 26 m en el periodo de 1928-1971. Como 
era de esperar, las velocidades de subsidencia camhian en 
fruition de la velocidad de bombeo. En Ravenna (Italia) la 
subsidencia por bombeo de agua era inicialmente de algu- 
nos mm/ano, pero despuds de la Segunda Guerra Mundial 
aumento a 110 mm/aho (Teatini et at., 2005) (Fig. 19.23). 
En las zonas aridas es relativamente frecuente por la ex- 


TABLA 19.4 Clasrficacion simplificada de bs tend me nos de subsidencia (Costa y Baker, 1981). 


Subsidenda 



Natural 


Antrdpica 




1 

Actividad 

VolcAnica 

nr 

Disol ucion 
(karst) 

1 

Piping 

1 

Qxidacidn 


Tectbnica Vibracidn Deshielo 

(plegamiento, edificios (termokarst) 

arqueamiento) (terra mdtosj 


Extract idn 
de fluidos 
(agua, petrdlea, 
gas) 

Hid rocom pattacidn 
[hurnedadmiento en 
humedad: deficiente, 
depositos sueltos) 


Compactadbn y 
expansion lateral 
por targa 


Drenaje de 
turbay la consiguiente 
oxidatidn; desecacidn 
de arc i I las 


Mineda 
(mine rales, 
tarbbn, 
disol ucion) 
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TABLA 19.5 Principales areas de subskJencia induckJa por el hombre (Coates, 1983). 


Nombre de la focalidad 

Maxima 
sub&idencia (m) 

Area afectada 
fkm2) 

Causa 

Danas 

(millones de ddlares) 

Valle San Joaquin, California 

9,0 

13.500 

a 

100 

Houston-Galveston, Tejas 

2,75 

12.170 

a 

>1000 

Eloy-Pichacho, Arizona y area adyacente 

3,6 

8.700 

a 

Va rios millones 

Area de Tokio, Jap6n 

4,6 

2.400 

a 

225 desde 1957 a 1970 

Llanura Nobi, Japon 

1,5 

800 

a 


Valle de! Po r Italia 

3,0 

730 

d 


Valle de Santa Clara, California 

3,9 

650 

a 

>25 

Baton Rouge, Louisiana 

0,5 

650 

a 

>1 



Mas de 5 cm 
de subsidencia 



Valle Sacramento, California 

0,7 

500 

a 


Osaka, Japon 

3,0 

500 

a 

Decenas de millones 

Valle San Joaquin fsur-oeste), California 

5,0 

>500 

b 


Lago Maracaibo, Venezuela 

3,9 

450 

c 

35 hasta 1976 

Londres r Inglaterra 

0,35 

450 

a 


Niigata, Jap6n 

2,6 

430 

d 

Decenas de millones 

Llanura Saga, Japon 

1,2 

400 

a 

523 desde 1960 a 1979 

Area de Venecia, Italia 

0,14 

400 

a 


Debrecen, Hungria 

0,42 

390 

a 


Savannah, Georgia 

0,15 

330 

a 




Mas de 2 cm 



Las Vegas, Nevada 

1,7 

300 

a 

Varies millones 

Valle del Raft, Idaho 

2,8 

260 

a 


Taipei, Taiwan 

1,9 

230 

a 


Ciudad de Mejico, Mejico 

8,7 

225 

a 

>500 

Nueva Orleans, Louisiana 

0,3 

150 

a 


Victoria-Gippsland, Australia 

1,6 

102 

f 


Campo de petrdleo Saxet, Tejas 

0,93 

92 

c 


Wilmington, Long Beach, California 

3,8 

78 

c 

200 

Campo de petroleo Chocolate Bayou, Tejas 

0,53 

40 

c 


Visonta, Hungria 

0,5 

40 

a 


Ciudad de Haranomachi, Japon 

2,0 

25 

a 


Campo de petrdleo Goose Creek, Tejas 

1,0 

10 

c 


Baldwin Hills, California 

3,0 

5 

c 

25 

Wairakei, Nueva Zelanda 

4,8 

1,3 

e 



Nota: a = pozos de aguas aubteiT^neas; b = hidrocrtmpactacidn por aguas auperfieialea; c = pozos de petrdleo y gas; 
d = metano en pozos de agua; e = geotermal; f = extraccidn de ague en mines de carbbru 
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FIG I RA 19.22 (a) Subsidencia en el area de Long Beach, 

California, entre 1928 y 1971. (b) Velocidades de produccipn 
de petrdleo y subsidencia an el campo petrol Hero de 
Wilmington, donde la subsidencia no supeid los 10 m entre 
1928 y la actualidad (Mayuga y Allen, 1969). 

plotacion de aguas subterranean, de cara a la conversion en 
regadfo. La practica abusiva de los bombeos produce una 
subsidencia indutida debido a la diminution de la presion 
hidrostalica en la roca almacen. Esta subsidencia es mas 
frecuente en depfisitos detrfticos no consolidados, por lo 
general formationes en las que alternan arenas y arcillas. 



FIG URA 19.23 Subsidencia acumulatva (m) en el municipio 
de Ravenna (Italia) desde 1897 a 2002 (Teatini et at, 2005). 


La extraction de minerales en galerfas subterianeas 
puede indutir el hundimiento del techo de las galerfas y 
dar origen a colapsos que pueden aflorar en superfttie. Es- 
tas subsidences se producen en labores mineras de poea 
profundidad. Los componentes de la subsidencia minera 
se reflejan en la Figura 19.24 en las que se contemplan las 
zonas de tension y com pres ion, asf como el angulo de ro- 


F1GURA 19.24 Componentes 
de la subsidenda mirvera. El 
<4ngulo de rotura^ depende de 
las caracteristicas geologicas de 
las formaciones locosas. El 
Angulo 1 1 mite* se define como la 
Ifnea que uoe el Ifmite del 
co lapse con el Ifmite de la 
ajbsidenda superficial (Wohlrab. 
1969). 
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tura (Wohlrab, 1969). Las zonas afectadas por subsiden- 
cia miners en Estados Unidos ocupan una superficie de 
200.000 has. En La ciudad de Youngston (Ohio) se produ- 
jeron en 1977 hundiinientos de 35 m. Las Labores mine- 
ras se remontaban a 1876 y las maderas de Las galenas se 
descompusieron poco a poco, disminuyendo su resisten- 
da mecanica. EL 25-30% de la ciudad, construido sobre 
estas labores mineras, tuvo que ser abandonado. 


La compactacion differencial es una de las causas mas 
frecuentes de subsidencia, en La que sedimentos recientes 
pierden parte del agua que contienen (Bull, 1974). EL 
Palacio de las Bellas Artes de Mejico (Waltham, L 989) 
(Fig. 19.25) y La Catedral (Fig. 19.26) sufren un asenta- 
miento por carga. Tambicn son frecuentes las tones incli- 
nadas de Pisa, Modena, Venecia (Fig. 11.48), etc., debidas 
a La compactacion diferencial. 



50 m 


Tone Latinoamejicana 
Gmeotadfifi con piitaje en aiena 
liindimierto 0,25 m 


Raca de timentackin 
superficial >0,30 m 


F^lado de las Belas Aries 


FIG UR A 19-25 Gontraste 
entre la cimentacidn y el 
hundimiento resultants del 
Palacio de Bellas Aites y la Torre 
Latinoamericana (Mejico capital). 
Ambas estan enclavadas en 
arcillas montmorilloniticas, pero ta 
Torre est3 oonstruida sobre 
prloiajes prof undos. El dibujo est£ 
a escala, excepto que las 
construcciones estan muy 
se para das (Waltham, 1989). 



FlGURA 19.26 Basculamiento 
del enlosado hacia el borde de la 
Gatedial de M£jico» producido por 
consolidation diferencial. 
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La hidroeompactacion tambien puedc originar subsi¬ 
dence. Cuando a sedimentos no consolidados y deficita- 
rios en agua, se anade agua a los mismos, entonces se 
dispone entre los granos una pelfcula de agua que provo- 
ca la disminucidn de la xesistencia de los materiales. Como 
consecuencia, se manifiestan en superficie asentamientos 
difeienciales que flexionan el teireno, pudi^ndose produ- 
cir hundimientos de casas y basculamientos de tomes 
(Costa y Baker, 1981; Waltham, 1989). 

La erosion del suelo es la movilizacion del material 
superficial por los procesos inherentes a la dinamica ex¬ 
terna. Esta erosion puede ser quimica o mecanica. La pri- 


mera, dcnominada tambien meteorizacion quimica, con- 
siste en el ataque a los minerales, con la consiguiente li- 
beracidn total o pardal de los iones en la disolucion. La 
erosion mecanica o meicorizacidn fisica estudia la movi- 
lizacidn de los sdlidos de la superficie terrestre (Fig. 19.27) 
(Summerfidd y Hulton, 1994; Gaillardet a at., 1999). Por 
otra parte, los humanos constituyen un factor importante 
en la denudation de las cuencas fluviales, a partir de la Re¬ 
volution de la Agriculture (Milliman y Syvitski, 1992). 

La erosidn total, fisica y quimica, se calcula utilizan- 
do una densidad media de 2,70 g/cm 3 , que tambidn pue¬ 
de expresarse en mm/ano (Fig. 19.28). En los grandes nos 


FIG LIRA 19.27 Erosion fisica y 
quimica de las cuencas fluviales 
mas grandes del mundo (basada 
en Summerfeld y Hulton, 1994 y 
Gaillanlet et at^ 1999). 



F1GL1RA 19.28 Erosion total 
de las cuencas de dienaje mas 
^andes, calculates con una 
densidad de 2,7 g/cm 3 (basada 
en Summerfeld y Hulton, 1994 y 
Gaillardet et a/, 1999). 
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que surcan regiones de cratones aplanados, como los es¬ 
cudos australianos, africano y brasilerio, el rebajamiento 
e$ de 10 min/Ka. Los maximos valores de erosiOn los pro- 
porcionan las cuencas de Huangho, Magdalena y Brah¬ 
maputra. El valor medio paia la superficie terrestre es de 
61 mm/Ka (Gaillardet, 2004). 

Las pdrdidas de suelo constituyen un importante pro- 
blema en el que contribuyen la actuation de los procesos 
naturales y la intervene!on del hombre. La cantidad y tipo 
de vegetation ejercen un control basioo en los procesos ero- 
sivos. Las ra/ces desemperian una influentia protectoxa que 
puede llegar a inhibir la erosion del suelo. El hombre ha 
ido talando los bosques (deforestation) constantemente 
(Fig. 19.29), fundamentalmente para obtener madera, pro- 
portionar calor y fundir metales, conseguir espatios para 
la agricultura (Lidbault et al. t 2005), aumentar la extension 
de los pastos, etc. El hombre ha deforestado unos 8 millo- 
nes de km 2 (Meyer, 1996). Cuando los bosques desapare- 
cen nos encontramos con importantes efectos erosivos, ya 
que se desencadenan intensos procesos de erosiOn ludrica 
(Fig. 19.30). Estas talas intentionadas de los bosques se re- 
gistran en los estudios politicos durante el PaleoUtico su¬ 
perior y Neolftioo. En las regiones del centro y norte de 
Europa se aprecian claramente los efectos de la deforesta¬ 


tion encaminados a la obtentidn de terrenos agrfcolas (Fig. 
19.31). La gran etapa de deforestation de Europa central 
y occidental tuvo lugar entre los arias 900 y 1900. Ameri¬ 
ca del Norte sufriO en 200 arios una brutal deforestation y 
en este tiempo se obtuvo mas madera que en Europa en 
2.000 arios (Goudie, 1981b). Las areas mas afectadas por 
la deforestation se localizan en las selvas y bosques bore- 
ales (Middleton y Thomas, 1997). 

En tiempos rccicntes la selva ha experimentado una 
importante regresiOn anual. La FAO estima (Landy et al ., 
1991) que la deforestaciOn total anual en 1990 calculada 
para 62 patses (que representan el 78% del total de la sel¬ 
va en el mundo) fue de 16,8 mi Hones de Has., cifra muy 
superior a la obtenida en el perfodo 1976-1980 (9,2 mi- 
llones de Has. porario). Se reconoce una considerable va¬ 
riation en la velocidad de retroceso en diferentes selvas 
del mundo, obtetiOndose la mayor deforestation en las 
selvas asiaticas (World Resources, 1998). Esta continua 
deforestaciOn es preocupante por la gran cantidad de sus- 
tancias que se extraen en estos ecosistemas (alimentos, be- 
bidas, medicinas, resinas, colorantes, etc.). Tambidn esta 
deforestaciOn desencadena la erosiOn e incide en el cam- 
bio climatico, ya que las selvas constituyen un sumidero 
para el diOxido de carbono (Goudie, 2006). 



FlGLIRA 19.29 E hombre ha 
agotado practicamente el area de 
bosque del Estado de SSo Paulo 
(Brasil) (Peters y Loveloy, 1990). 
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Fit JURA 19.30 Reguerizacion 
en areas da basque desprovistas 
de vegetacion. Barbadillo del 
MeiCado (pravincia de Buigos). 



F1GURA 19.31 Deforestacidn 
para obtener espacios dedicados 
a la agricultura. Alrededores de 
Oslo (Noraega). 



En el caso de fuertes lluvias, fendmenos frecuentes en 
estos ecosistemas, aumentan como consecuencia de la de¬ 
forestation las inundaciones y tambidn se desencadenan 
numerosos deslizamientos. Hay que tener en cuenta que 
muchas de las poblaciones presentan un elevado grado 
de vulnerabilidad, debido a que estan situadas en zonas de 
riesgo, ya que no existe una planificacion adecuada de es- 
las regiones. 

En Esparia, Estrabon (ano 7 a.C.) senala la existencia 
en Hispania de una gran riqueza forestal. Durante los si- 
glos n al xi, a partir de los analisis de polen, se reconoce 
una recuperation del bosque que coincide con el periodo 
arabe y entonces el paTs alcanzo su maxima cubierta ar- 
borea. A finales del siglo xvi, el auge de la Mesta (insti¬ 
tution castellana creada para proteger la ganaderfa) 
produjo quizas el mas fuerte impacto sobre los bosques, 
ya que destruydndolos aumentaba la superficie de los pas¬ 
tes. Por otra parte, en esta dpoca la importante construe - 


cion naval contribuyo tamhicn a la disminucion de la ri¬ 
queza forestal. Enel siglo xix,la Ley de Desamortizacidn 
de Mendizabal de 1837 fomentd la venta de monies pti- 
blicos y con ella las talas, roturaciones, quemas, etc. (Lo¬ 
pez Cadenas, 1988). 

La tiansformacidn humana de las tierras para usos agn- 
colas comenzo en el Medio Oriente hace unos 8.000 anos 
a.C. Estas transformaciones han afectado a la degradation 
y erosidn del sueloa lo largo de la historia (Macklin y Le- 
win, 1997). La Tabla 19.6 sintetiza los printipales impac- 
tos de la agricultura sobre la erosion y esconentfa en 
climas aridos y secos (Starkel, 1987). En areas hdmedas 
afecta al bosque por deforestation y en regiones secas con 
deficit de agua estacional puede producirse por sobrepas- 
toreo {overgrazing) (Fig. 19.32) un incremento de la ero¬ 
sidn hfdrica y eolica; ademas, cuando las tierras de zonas 
aridas se ponen en regadfo, suele producirse la saliniza¬ 
tion de las areas de cultivo. 
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TABLA 19.6 Impacto de la agriculture an la erosion y escorrentia an climas hiimedos y 

secos (modificado de Starkef, 1987). 




El paisaje agrfoola es mas sensible ala variabilidad di- 
matiea que los paisajes naturales, a causa de que el culti- 
vo y los pastes reducen daramente el agua de infiltracidn 
e incrementan la celeridad y magnitud de la escorrentia su¬ 
perficial. Estas conclusiones las lleva a cabo Knox {2001) 
en su estudio de la influencia de la agricultura sobre la sen- 
sibilidad a la erosion en el valle del Alto Mississippi. 

Las pdrdidas de suelo comienzan a incrementarse a 
partir de hace unos 5.000 anos y siguen aumentando has- 


ta los tiempos actuales. A partir de los valores de erosidn 
natural obtenidos desde el Cambrico tiasta la actualidad 
(Ronov, 1983), se estima que la erosion antropica sobre- 
pasa en unas 5.000 millones de toneladas por ano a la ero- 
sion natural bacia el final del primer milenio (Fig. 19.33). 
Con posterioridad, las tendencias temporales de uso del 
suelo y el aumento de la poblacidn global indican que los 
humanos ban llegado a ser los agentes principales de ero- 
sidn a partir del primer milenio (Wilkinson, 2005). 
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F1GURA 19.33 Tasas de 
erosion antropogenica historica 
(en rambos) segiin datos de 
l-boks (2000). Se comparan 
(rombos negios) con los 
volumenes de vaiias empciones 
volcanicas (fechas entre 
pa rentes is). La linea negra indica 
la tasa media de denudaoidn, qua 
es de 24 nVka (Wilkinson, 2005). 



/Was antes del presente 


Los cambios de uso en la cuenca fluvial y los trabajos 
de control de la erosidn ticnen impor[antes consccucncias 
geomorfoldgicas, tal y cotno puede comprobarse en la 
evolucion morfoldgica de los canales fluviales (Boix-Fa- 
yos et ai, 2007). Estos autores llevan a cabo una impor- 
lante recopilacidn, en la que se resumen los procesos 
dominantes de los cambios de uso a escala de cuenca y las 
xespuestas geomorfoldgicas e hidrologicas para diferentes 
lugares y distintos autores. 

El clisico tiabajo en el que se ielaciona el cambio de 
uso con la pdrdida de suelo se debe a Wolman (1967). Es- 
tudid la variacion de la erosion de los suelos en un area 
cerca de Washington. En la Figura 19.34 se indica que, 
bajo condiciones de bosque, la erosion es baja, del orden 
de 0,2 cm/1.000 anos. El rapido aumento de la agricultu¬ 
re a comienzos del siglo xix trae consigo un inciemento 
de unos 10 cm/1.000 anos. Con el retorno de las tierras al 
pasto y a la obtencidn de madera entre las ddcadas de 1940 


y 1950 se reduce la erosion a la mitad. En las areas que 
se construyen en la ddcada de 1960, la pdrdida de suelo 
es algo menos de 10 m/LOOO anos para areas muy pe- 
quenas. Finalmente, en las zonas urbanas la erosion es pe- 
quena, menos de I cm/1.000 anos. 

Igualmente, ban sido estudiados los efectos del cam- 
bio de uso en los Pirineos centrales espanoles y en la De¬ 
pression del Ebro. En los Pirineos, durante los dltimos 50 
anos, se han llevado a cabo cambios de uso importantes 
en la gestiOn de las tierras. Las laderas orientadas al sol 
(solanas) se han cultivado durante siglos porcereales, con 
muy baja productividad, y la erosiOn era muy intensa en 
estas laderas. En la actualidad la practica mayort'a de los 
cultivos han sido abandonados y poco a poco han sido co- 
lonizados por arbustos o reforestados por pinos. Este cam¬ 
bio ha incrementado la interceptaciOn, infiltracion y 
evapotranspiracion (Gallart y Llorens, 1996). Como con- 
sec uencia de estos cambios ha disminuido la escorrenti'a 


FtGURA 19.34 Secoencia de 
cambios de uso y perdidas de 
aielo que oomienza antes de la 
legada de la agricultura 
extensiva, a la que sigue un 
periodo de construcoidn y 
posterior desarrollo urbano 
{Wolman, 1967). 
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y la pdrdida de suelo (Garcia-Ruiz et al ., 1997). En la De- 
presion del Ebro, tambidn se han producido cambios sig- 
nificativos en el mismo pcri'odo y mas redentemente se 
han inducido, por la polftica agraria de la Comunidad 


Europea, cambios conducentes al abandono de cultivos y 
de uso del suelo. De los estudios llevados a cabo, el cul- 
tivo es el principal factor que desencadena la erosion en 
ambientes semiaridos (Navas et al., 1997). 



Hacia un desarrollo sostenible 


Las actividades llevadas a cabo de una forma directa, mo- 
dificando el relieve y los efectos indirectos generados por 
la emisidn de gases de efecto de invernadero son los dos 
grandes problemas globales que atentan contra los medios 
bioticos y abioticos. De todos el los, el que mas preocupa 
es el calentamiento global por el gran incremento que pre- 
senta, al que hay aplicar urgentes medidas de mitigacidn. 
Como senala Lord Robert May, Presidente de la Royal So¬ 
ciety, la Academia de la Ciencias del Reino Uni do, los hu- 
manos han creado el cambio climatico y lo han de resolver 
los propios humanos (May, 2005). 

La Estructura de la Conveneidn sobre el Cambio Cli¬ 
matico de las Naciones Unidas (UNFCC, en inglds) se- 
iiala que el principal objetivo es la estabilizacion de la 
concentracidn de gases de efecto de invernadero y para 
oonseguir esta meta se necesita un tiempo suficiente para 
«permitir que se adopten los ecosistemas al cambio cli- 
malioo, asegurar que la produccion de alimentos no estd 
amenazada y peimitir que el desarrollo econdmico se lle- 
ve a cabo de una forma sostenible^ (Art. 2). Tambicn es- 
pecifica varios principios para encauzar este proceso: 
equidad, responsabilidades diferenciadas poco comunes, 
precaucion, coste rentable de las medidas, derecho a de¬ 
sarrollo sostenible y apoyo para un sistema econdmico in- 


ternacional abierto (Art. 3). Las personas tienen derecho 
a un desarrollo sostenible (Art. 4) (UNFCC, 1997). La Fi¬ 
gure 19.35, elaboreda por Banuri y Weyant y colaborado- 
res (2001), refleja la perspectiva del cambio global 
partiendo de las emisiones a travds de la polftica del cli- 
ma, impactos amhientales y socioecondmicos para Uegar 
a un desarrollo equitativo y sostenible. 

El cambio ambiental implica un complejo de interac- 
ciones entre procesos geomorfoldgicos, climaticos, bid- 
ticos, econdmicos, politicos, institucionales, sodales y 
tecnologicos. Este complejo de interacciones no se pue- 
de comprender aisladamente, sino como unas estructuras 
sociales mas amplias, que conducen a un desarrollo sos¬ 
tenible. Se deduce repidamente que los pasos necesarios 
que se deben dar para alcanzar un desarrollo sostenible 
varfan de un pafs a otro, por lo que los distintos gobier- 
nos tienen que elaborar su propio plan de mitigacidn. En 
el caso de los pafses desarrollados el posible ndmero de 
estrategias es considerable y puede partir de algunas dpo- 
cas pasadas (Banuri y Weyant, 2001). 

Segiin la FAO, en el caso de la repoblacidn forestal, 
como medida de mitigacidn, Brasil pierde cada ano el 
equivalente a una superficie como Cataluna, Indonesia se 
deforesta por ano un area semejante a la de Navarra. Por 



FIG UR A 19.35 La perspectiva 
de sostenibilidad global (Banuri y 
Weyant 2001). 
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d contrario, China recupera forestalmente cada ano una 
superficie equivalente a la de Extremadura y es el lfder 
mundial de la repoblacion forestal. Sin embargo, las em- 
presas chinas adquieren grandes cantidades de madera 
procedente de Latinoam^rica, Africa e Indonesia. Curio- 
samente, los mUlonarios compran para proteger enormes 
predios vfrgenes o ecoimperios entre aplausos y criticas 
(Rizzi, 2007). Todo esto indica que se esta comcnzando a 
realizar practical de mitigacidn en algunos sectoies. 

En el ambito de los hidrosistemas, donde se estan de- 
sarrollando varios proyectos, el programs de Hidrologfa 
para el Ambiente, Vida y Polttica (HELP, en ingles) me- 
jora las relaciones entre hidrologfa y necesidades de la so- 
ciedad para obtener un uso sostenible y apropiado del agua 
(Downs y Gregory, 2004). Para los hidrologos que desean 
proponer soluciones «sostenibles», deben de considerar 
los aspectos de coste-beneficio de sus opciones y las ne¬ 


cesidades y deseos de la sociedad. Esto requiere una 
colaboracion interdisciplinar entre los cientflicos de la tie- 
rra y los sociologos interesados con la economfa ambien- 
tal, planificacion y estrategias sodales y polfticas, con el 
fin de valorar plenamente la validez cconomica y social 
de diferentes opciones para distintas escalas de tiempo 
(Piegay et al, 2006). 

En la caratula del trfptico para anunciar el Ano Inter- 
nacional del Planeta Tierra-2008, editado por varios orga- 
nismos espaholes se senala: «La raza Humana necesita a su 
Planeta. Dependemos de la Tierra, porque hemos evolu- 
cionado a partir de ella, siempre seremos parte suya y solo 
podemos exist ir por oortesfa de su sistema autosostenible». 

Todas las consideraciones que se han llevado a cabo 
nos conducen al diagnostico de una Tierra enfermiza, que 
no puede sanarse por sf tnisma, sino a partir de practicas 
curalivas (mitigaciones) en un marco mancomunado. 
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Introduction 


Las regiones glaciates y periglaciares constituyen zonas 
mor foci i mat icas rclacionadas con el Mo. Como THcart 
(1967) seliala: «Los parses frios son aquellos en los que 
la action geomorfoiogica del agua esta dominada por su 
existent ia al estado sdlido, permanente o periodica». 

Los glaciares se desarrollan en las areas en las que la 
nieve no funde por complete de un ano a otro, de tal for¬ 
ma que se acumula para finalmente transformarse en hie- 
lo. Los llmites de los glaciares son netos y conesponden 
a la acumulacidn de hielo. Las zonas periglaciares se ca- 
mcterizan por la helada y el deshielo y en el las la nieve 
no perdura de un ano a otro. Bajo la superficie tenestre se 
pueden desarrollar suelos helados (permafrost). 

Durante la etapa glaciar un 30% de la superficie te- 
rrestre estuvo cubierta por los hielos, ocupando extensas 
areas de America del Norte y Eurasia. Tambien la Antar- 
tidasufrio una expansidn. En las zonas de montanase for- 
maron pequenos casquetes y los valles glaciares avanzaron 
considcrablemcnte. En la actualidadel hielo ocupa un 10% 
de la superficie tenestre. Los grandes avances y retroce- 
sos de las masas de hielo han modelado extensas areas, 
erosionando los macizos rocosos y sedimentando poten- 
tes acumulaciones de material glaciar (Fig. 20.1). 

Los movimientos de los (rentes glaciares responden a 
cambios climaticos, por lo que constituyen una fuente de 


informacidn para el estudio de los mismos. Por otra par¬ 
te, los casquetes de hielo y los glaciares ejercen una in¬ 
fluence manifiesta en el sistema general de circulation 
atmosterica. 

La respuesta al cambio climatico de los casquetes con- 
tinentales de hielo es diffcil de predecir, debido a que en 
gran parte dependen de las reacciones entre balance de ma¬ 
sas, carnbios geom&ricos y flujos de hielo, particular- 
mente cuando los glaciares de escape terminan en aguas 
profundas o alimentan a plataformas de hielo (Benn, 
2006). Estas ideas se han resaltado a partir de la genera¬ 
tion de las Plataformas de Hielo Larsen A y B, entre 1995 
y 2002, aunque estos eventos no contribuyen directamen- 
te al ascenso del nivel del mar. Las investigaciones de An- 
gelis y Skvarca (2003) para analizar las respuestas del 
colapso de las plataformas de hielo Larsen senalan que 
cinco de los ocho glaciares de mayor alimentacion se han 
acelerado. Esto indica que las plataformas glaciares pue¬ 
den influir en la dinamica de los hielos del casquete. 

Como consecuencia de los importantes avances y re- 
trocesos de las masas de hielo durante el Cuaternario, el 
dominio periglaciarse vio sometido a grandes fluctuacio- 
nes. Durante las glaciaciones la extension y situation de 
las zonas periglaciares eran muy distintas a las actuates. 
Ast, extensas areas que estuvieron cubiertas por los hie- 


FIGURA 20.1 Glaciar Root 
oan extensas aciimjlacion^s 6s 
ttep^sitos gladares, Wrangell St. 
Elias National Park. Alaska. Foto 
R Luc ha. 
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los pertenecen en la actualidad a la zona periglaciar. Tam- 
bien las regiones marginales de los hielos, que fueron are¬ 
as periglaeiares, forman hoy parte de las zonas templadas. 
Por consiguiente, se reconocen cambios de condiciones 
glaciares a periglaeiares y de estas ultimas a templadas. 

Por otro lado, existen regiones en las que el dominio 
periglaciar ha permanecido a lo largo de todo el Cuater- 
nario. Corresponden a zonas en las que la preeipitacidn es 
tan ddbil, que no se puede generar un casquete glaciar, tal 


como sucede en amplias regiones de Siberia (King, 1976). 
Estas importantes fluctuaciones climaticas a las que se ban 
visto sometidas las zonas fn'as han configurado un con- 
junto de formas relictas, que prevalecen bajo las nuevas 
circunstancias climaticas, y otros modelados generados en 
las nuevas condiciones existentes. Ernie ambos extremes 
se sitdan numerosas formas heredadas degradadas y de di- 
fifcil reconocimiento, lo que indica las dudas existentes en 
la diferenciacion de las formas relictas y actuales. 



Information paleoclimatica suministrada 
por los sondeos en los casquetes de hielo 
y en sedimentos de mar profundo 


B estudio de estos testigos ha permitido conocerlos cam¬ 
bios climaticos pasados, que han afectado a todo el pla- 
neta. Muchos de estos cambios se han producido con gran 
celeridad. Estos importantes avances del conoeimiento del 
cambio climatico se han llevado a cabo fundamentalmen- 
te en las cuatro ultimas ddcadas. 

Con los sondeos efectuados en los casquetes de hielo 
se pueden obtenerregistros paleoclimaticos que contienen 
el registro anual de la preeipitacidn nival. Los obtenidos 
en la parte superior del sondeo son capas alternantes pro- 
cedentes de la preeipitacidn anual, mientras que en las ca¬ 
pas mas profundas del registro no es facil detectar estas 
alternancias y se tienen que datar por mdtodos indi rectos. 

Se han efectuado sondeos poco profundos en glacia¬ 
tes de valle y casquetes de montafia (Tibet y Andes del 
Perfi), pero sus datos propordonan cambios climaticos re- 
dentes, a diferencia de los resultados obtenidos del estu¬ 
dio de las perforaciones profundas en los casquetes 
polares. El primer sondeo profundo fue realizado en 1963- 
1966, en Camp Century (Groenlandia) (Dansgaard et al., 
1969). En la Antartida, la perforecidn de Vostok de 1983 
(Jouzel et al., 1987) proporciono un registro climatico de 
los ultimos 160.000 anos, con lo que superd los hielos del 
tiltimo inteiglaciar. La parte final de este sondeo alcanzo 
los 400.000 anos BP. Recientemcnie se ha perforado el 
hielo en Dome C, localizado a 500 km de la estacion rusa 
Vostok, al Este del Casquete Antartico, por un consorcio 
denominado European Project for Ice Coring in Antarcti¬ 
ca (EPICA). En este proyecto (EPICA, 2004) se cree que 
el final del testigo alcanzara 900.000 anos o incluso mas 
(Walker, 2004). Entre 740.000 BP y 430.000 BP, el clima 
se caracterizd por un calentamiento menos pronunciado en 
los periodos interglaciares en la Antartida y una mayor 
propore idn de cada ciclo fue consumida en la dpoca ctili- 


da (EPICA, 2004; McManus, 2004). El resultado de esta 
investigacion puede indicar que, sin la intervencidn hu- 
mana, se puede prolongar en el future un clima similar al 
actual (EPICA, 2004). 

Los sondeos posteriores, GRIP y GISP2, se realizaron 
en el centre de Groenlandia, separados 28 km uno de otro. 
En el primero no se reconocen movimientos horizontales 
del hielo, mientras que en el GISP2 a partir de 2.750 m 
de profundidad existen discrepancias en la interpretacion, 
debidas prebablemente al flujo del hielo. Este se incre- 
menta hacia los bordes del casquete. 

Los atomos de oxfgeno que forman parte del hielo gla¬ 
ciar tienen ties isotopes l6 0, ' O y l8 0, cuya abundancia 
relativa enla naturaleza es de 0,2%, 0,04% y 99,76%, ies- 
pectivamente. Durante la evaporacion del agua de la su- 
perficie del mar, el isotopo mas pesado se enriquece 
fundamentalmente en la fase li'quida y disminuye en la fase 
vapor; a este prooeso se le denomina fraccionamiento. El 
vapor resultante esta empobrecido en i£ 0 comparado con 
el agua inicial. La condensacidn depende de la tempera- 
tuia y la composicion isotopica de la predpitacion refle- 
ja la temperatura a la que tuvo lugar la condensacion. Por 
lo tanto, la composicion isotopica del hielo glaciar puede 
utilizarse para reconstruir la temperatura de la predpita¬ 
cion original. Los isotopos existentes en el hielo se deter- 
minan fundiendo el hielo en el laboratorio y se analizan 
con un espectrometro de masas. La diferencia entre 
|S 0/ |6 0 y la muestra de agua standard (Standard Mean 
Ocean Water-SMOW) se expresa como S l8 0. Si los valo- 
ies son pequefios las paleotemperaturas son bajas y vice- 
versa. De este modo se puede detectar las fluctuaciones 
climaticas globales (Dawson, 1992; Ehlers, 1996; Benny 
Evans, 1998). La Figure 20.2 recoge parte de los datos ob¬ 
tenidos por el sondeo GRIP de unos 3.000 m de profun- 
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FlGURA 20.2 El registro Oontnuo B 18 G, correspondiente al 
GRIP Summit, este trazado en dos seociones sabre una esea la 
lineal de profundidad: (a) desde la superfeie a 1500 m; 

(b) desde 1500 a 3.000 m de profundidad. Las medidas se 
efectiian cada 22 m de testigo. Los inteiestediales glaciares se 
enumeian a la deiecha de la curva (b) (Dansgaaid el al., 1003). 


didad, en el que se recogen las condiciones interglaciares 
a unos 130.000 a nos BP (Eemian o ultimo interglaciar). 
\hrios interestadiales {fases oortas de calentamiento) y la 
tapida terminacidn de las condiciones glaciares alrededor 
de unos 11.000 anos BP. Los cambios dimaticos del Ho- 
loceno tienen una mala representacidn para Dansgaard, et 
al. (1993), mientras que en trabajos posteriores de Bond 
et al., {1997,1999) se ha llevado a cabo una determinada 
diferenciacion del mismo. 

Los interestadiales son eventos rapidos y de corta du- 
racion que se han manifestado numerosas veces entre 
110.000 y 10.000 ahos. Se les denomina interestadiales 
para distinguirlos en el pasado de las fases Mas o esta- 
diales. En la Figura 20.2 se reconocen 24 interestadiales, 
que se denominan «eventos Dansgaard-Oeschger» (Bond 
et al., 1993). Cada interestadial calido va unido a un inte- 


restadial frfo y a este conjunto se le denomina «ciclo de 
Dansgaard-Oeschger», cuya duracion es de unos 1.500 
anos. 

FI estudio del sondeo Vostok en el Este de la Antarti- 
da ha suministrado intenesante informacidn respecto a las 
variaciones de CO, en el Pleistoceno superior y Holoce- 
no (Fig. 20.3) (Lorius et al., 1988). La variacion tempo¬ 
ral de CO, existente en las burbujas de a ire dentro del 
hielo presenta una buena correlacion con las fluctuacio¬ 
nes del isotopo de oxfgeno y, a su vez, se corresponde con 
los cambios de temperatura. 

La investigacion de los sedimentos de mar profundo ha 
suministrado datos muy importantes en relacion con las 
fluctuaciones climaticas que han acaecido en el Terciario 
superior y Cuaternario. En estos sedimentos se encuentran 
foraminfferos planctonicos, que flotan en el mar mientras 
viven, y foraminfferos bentonicos, cuya vida se limita al 
fondo marino. Sus conchas estan constituidas por CaCOj 
y el oxfgeno contiene '*0 y l6 0. Estas conchas calcareas 
incorporan los isotopos de oxfgeno segun el contenido de 
los mismos en el agua del mar. Cuando el agua se evapo- 
ra el vapor se enriquece en l6 0 y al precipitar en los cas- 
quetes de hielo su contenido en l6 0 es mayor que en los 
oc^anos, que se enriquecen en ! *0. Por io tanto, estu- 
diando los isdtopos de oxfgeno se pueden reconstruir las 
fluctuaciones del volumen de los casquetes de hielo y, por 
consiguiente, los cambios de nivel del mar glacioeustati- 
oos. El primero que utilizo esta tccnica fue Emiliani 
(1955), el cual interpreto que las fluctuaciones observadas 
reflejan fundamentalmente cambios de temperatura co- 
rrespondientes a periodos glaciares e interglaciares. Los 
analisis de dos sondeos profundos en el Pacffico (Shac- 
kleton y Opdyke, 1973, 1976) ponen claramente de ma¬ 
nifesto que el registro de los isdtopos de oxfgeno refleja 
toda la historia dimatica del Cuaternario (Fig. 20.4). Exis- 
ten dificultades para obtener registros adecuados de iso- 



FJGL'RA 20.3 Curva de las variaciones de C0 2 en los 
ultlmos 160.000 anos (parte superior) obtenlda en el sondeo 
de blelo Vostok, en la Ant^rtlda y curva suavlzada del ieglstro 
de temperatura a partlr del Isdbpo de oxigeno en el mismo 
sondeo (grafica Inferior) (Lorius et al., 1933). 
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FlGLRA 20.4 Sfetriaciones en 
la composicion de los isotopes de 
oxigeno en foraminiferos 
planctonicos del Oceano Indico 
ecLiatorial durante los ultimas 2,5 
millones de a nos. Se observa 
que el volumen global de hielo ba 
aumentado especial me nte 
durante los ultimas 750.000 anas 
y tambien se ha incrementado la 
duracidn media de los periodos 
frfos (Crowley y North, 1001; 
basado en datos de Raymo et a/., 
1000 ). 


topos de oxlgeno en aquellas zonas oceanicas en las que 
la velocidad de sedimentacion ha sido relativamente pe- 
queha. Tambidn los efectos de la bioturbacion, desliza- 
tnientos submarinos y conientes de turbidez enmascaran 
y complican las interpretaciones. 

Otros cambios significativos que se registxan en los 
sondeos de mar profundo del Atlantico Norte, hasla la la- 
ti tud del sur de la Peninsula Iberica, en los dltimos 70.000 
anos, son los eventos Heinrich (Heinrich, 1988; Bond et 
al, 1993, 1997; Hemming, 2004). A difcrcncia de los in- 
terestadiales son eventos frfos, pero tambien son de corta 
duracidn. Estos eventos se manifiestan en el registro de los 
sondeos por par tied as que fueron transportadas por el hie¬ 
lo y que provienen de la presencia de gran cantidad de ice¬ 
bergs para los distintos eventos, que al fundirse depositan 
su caiga solida en el fondo marino en diferentes eventos 
(Tabla 20.1). En esta Tabla las edades se expresan en mi¬ 
les de anos obtenidos por i4 C Para su elaboration hay que 
convertir las edades de l4 Cen edades de calendario utili- 
zando la calibracion (CALIB 4.1) (Stuivery Reimer, 1993; 

TABLA 20.1 Distribucion de los principales eventos 
Heinrich (H) y Younger Dryas (YD) durante los ultimos 
70.000 anas (edades en miles de anos desde la 
actualidad). HO, HI y H2 indican edades de calendario, 
H3, H4, H5 y H6 corresponden a edades de ,4 C 
(Bond etat., 1993). 


Even to 

Edad (Ka) 

YD o HO 

12,0 

HI 

15,5 

H2 

22,0 

H3 

26 r 5 

H4 

35,5 

H5 

50,1 

H6 

66,2 


Stuiver et al, 1998) para edades de radiocarbono meno- 
res de 26 Ka y la calibracion para los mas antiguos se pue- 
de efectuar con la escala de tiempo Meese/Sowers GISP2 
(Meese et al., 1994; Bender et al., 1994) (yiase Bond et 
ai, 1999). Los valores para HO-H2 corresponden a Bond 
et al., (1997). Ademas de la calibracion de Bond et al, 
(1999) se han propuesto otras calibraciones de edad ca¬ 
lendario para valores superiores a los 26 Ka basadas en 
edades de corales fosiles (Fairbanks et al., 2005; Chiu et 
al., 2005) pero han sido criticadas por Reimer et al, 
(2006) y parece oportuno no utilizarlas. No se sabe muy 
bien si estos procesos se han originado por la dinamica in¬ 
terna de los casquetes de hielo (MacAyeal, 1993) o por 
cambios dimaticos periodicos externos (Broecker, 1994), 
o a partir del modelo de jokulhlaup en el que se producen, 
en la glaciacion Wisconsin, numerosas liberaciones ca- 
tastroficas de agua y hielo represados en la desembocadura 
de la Bahia de Hudson por un gran (ago (Lake Zissaga) 
(Johnson y Lauritzen, 1995). 

Redentemente, Hulbe et al., (2004) sehalan que en la 
periferia de las plataformas de hielo, formadas en el Este 
del Casquete Laur&itido durante oondidones de maximo 
calentamiento, tiene lugar un sustancial aumento de las 
temperaturas, que produce la fusion superficial de parte 
del casquete externo y la desintegradon subita de parte dd 
mismo. Todo ello produce la generacion de «armadas» de 
icebergs, que se desplazan por d Atlantico Norte (Fig. 
20.5). El agua dulce resultante de la fusion del hielo se 
hunde en aguas profundas (Rahmstorf, 2002). Como se- 
rialan sus autores, la diftcultad que plantea esta hipotesis 
para explicar las causas del abrupto cambio dimatioo, no 
parece un prerrequisito fundamental. La desintegradon de 
las plataformas de hielo Larsen A y B (Antartida) en d ano 
2002 estuvo relacionada con un lento calentamiento, que 
superd el umbral en d que el agua superfidal procedente 
de la fusion alcanzo un valor iddneo en el rdleno del agua 
de las grietas de hido de la plataforma, lo que trajo con- 
sigo la disgregaddn del margen de la plataforma de hielo. 

Los eventos Heinrich se han correlacionado con re- 
gistros de polen en Europa y Norteamdrica (Grimm et al, 
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FIGDRA 20.5 En et ultimo 
mbximo glaciar, los curses de 
agua supraglaciares alimentaa 
las plataformas de hielo del Mar 
dal Labrador y de la bahfa de 
Baffin. La direccibn de lea curses 
1 jviales corresponde a las lineas 
mbs finas. La fuente de 
sedimenios y su contribucibn a 
las plataformas se indican per 
lineas grises gruesas (Hulbe et 
a/. P 2004). 



1993) t columnar de loess en el centre de China (Porter y 
2hisheng, 1995), depdsitos glaciares en el Oeste de los 
Estados Unidos (Clark y Bartlein, 1995) y con conjuntos 
de facetas triangulares de ladera en el noreste de Espana 


(Gutierrez et al 1998a* 2003,2006). Todo ello parece in¬ 
dicar una influencia climMca global de los efectos co¬ 
rrespond ientes a los eventos Heinrich, al menos en el 
Hetnisferio Norte. 


20.3 


Fluctuaciones de los casquetes de hielo 
cuaternarios y formas resultantes 


Los avances y retrocesos de los glaciares han inqidido en la 
morfogdnesis, por lo que es fundamental conocer con el 
mayor detalle las oscilaciones suffidas para en tender el mo- 
delado glaciar result ante. Estas formas glaciares se produ- 
oen por procesos de erosion y de sedimentation y afloran 
totalmente cuando tiene lugar la retirada de las masas de 
hielo. A partir de las formas existentes se ha calculado la su- 
perfitie y direcciones de flujo del hielo en los casquetes. 

Las maximas extensiones de los dltimos casquetes de 
hielo tienen una edad parecida. En Dawson (1992) se re- 
copilan datos globales que indican para el Casquete Eu- 
msiatico una edad do 15.000-20.000 a nos BP (Valdai 
superior), para el Casquete de Fenoscandia 18.000- 
20.000 ahos BP (Weichselian superior), para el Casquete 
Laurdntido 20.000-25.000 ahos BP (Wisconsin superior) 


y para el Casquete de la Antartida 17.000-21.000 ahos BP. 
La distribution de los glaciares y casquetes para el dltimo 
maxi mo glaciar, junto con la variation de la Knea de equi- 
librio en funcion de la altura y la latitud, se refleja en la 
Fig. 20.6 (Broecker y Denton, 1990). 

El calentamiento posterior al maximo glaciar dio lu¬ 
gar a la desaparicidn de los casquetes de Eurasia, Fenos¬ 
candia y Laurdntido, a la par que muchos glaciares de valle 
y pequenos casquetes de me seta. La respuesta se mani- 
fiesta en la modification de la circulation general atmos- 
fdrica, en la elevation del nivel del mar por aporte de agua 
dulce, que, a su vez, modifica la circulacidn oceanica. Las 
fusiones no son sincronicas: el Casquete Cordillera de- 
saparecid hace 10.000 ahos BP, el Laurdntido acabd hace 
6.500 ahos BP, el de Fenoscandia fundi 6 sus hielos total- 
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FIG U RA20.fi Izquierda: 
distribucion de los prindpales 
casquetes de hielo y complejos 
gladares de moritafta durante el 
ultimo m^ximo glaciar. Derecha: 
representation a lo largo de un 
transecto norte-sur del descenso 
de laa alturas de la linea de 
equilibria (linea de puntoa) 
(derecha) (Bioeckery Denton, 
1990). 


mente alrededor de 8.000 anos BP y en el de Eurasia su 
vida fue algo mis carta, 9.000 anos BP (segun varies au- 
tores, en Dawson, 1992). 

Es diflcil establecer una cronologia del retroceso del 
Casquete de Fenoscandia debido a que las morrenas son 
muy discontinuas y ademas son diffeiles de correlacionar 
en zonas de fiordos. Despuis de los 13.000 anos BP se pro¬ 
duce un rapido adelgazamiento y retraction, correspon- 
diente a un interestadial cilido que perdura hasta los 11.000 
anos BP. En el sur de Escandinavia se formo un gran lago 
represado entre las tierras del norte de Europa y el margen 
meridional del hielo, entre 12.800 y 10.300 BP, denomina- 
do Lago Helado Bdltico {Fig. 20.7) (Benn y Evans, 1998). 
Hacia los 10.000 anos BP la retirada del hielo posibilito la 
penetration de aguas en el mar Baltico (Etapa Yoldia). Con 
posterioridad se produjo un rapido retroceso de los hielos 
entre 10.000 y 9.000 anos BP, quedando el casquete redu- 


cido a una pequeha extension al norte de Sueria y se for¬ 
me un gran lago de agua dulce (Lago Ancylus). Finalmen- 
te, y debido probablemente al rebote glacioisostalico y a la 
transgresion flandriense, penetraron las aguas marinas en el 
mar Baltico y golfo de Botnia (Mat de Litorims). 

El Casquete Laurent ido se extiende desde el Archi- 
pitiago Canadiense en el Ocgano Artico hasta los estados 
septentrionales de los Estados Unidos al sur. AJ este, li- 
mita con el Ociano Atlantico y, al oeste, con las Monta¬ 
nas Rocosas. A partir de este Ifmite y hasta el GcOano 
Pacffico se desarrolla el Casquete Cordillera. Como con- 
secuencia de la gran depresiOn hidrostatica desarrollada, 
se generaron lagos proglatiares de grandes dimensions 
en su margen meridional (Fig. 20.8). La ret irada de los hie¬ 
los se caracteriza par bruscos retrocesos, que provocaron 
inundaciones catastroficas y modificaciones espectacula- 
ies en el relieve. La historia de la fusion de estos dos cas- 
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FlGURA 20.7 Eta pas de la retirada dal Casquete de Ferioscandia y euentos lacastres y mariaos asociados 
Baltico: (b) Etapa Yoldia; (c) Lago Ancylus; (d) Marde Litorinas (Berm y Evans, 1998). 


(a) Marde Hielo 


quetes no es muy bien conocida. EL margen meridional del 
Casquete Laurdntido presentaba un conjunto de lobulos de 
hielo (Fig. 20.9a) cuyos avances y retrooesos parece que 
no son sincrdnicos. La primera retirada oomenzd en La par¬ 
te oriental hace 17.000 anos BP, mientras que, al este, per- 
manecio activo hasta los 14.000 anos BP. El Casquete 
Cordillera empezo a retroceder despues del gran jdhdh- 
hup del Lago Missoula hace L 3.000 anos BP (Fig. 14.25) 
(Fig. 20.9a), que rompio la bariera de hielo. Continuo el 
adelgazamiento del hielo hasta su desaparicion hace 
10.000 anos BP. En el Casquete Lauidntido el periodo 
13.000-11.000 anos BP marca la desaparicion del hielo en 
los Grandes Lagos. El lago proglaciar mas importante fue 
el Lago Agassiz (Fig. 20.9b), que llego a desbordar sus 


aguas al Golfo de Mdjico. Posteriormente la recesion del 
Chsquete irajo consigo un cambio de drenaje hacia el oes- 
te del Oodano Atlantico, entre 11.000 y 10.000 anos BP. 
Alcanzd su extension maxima entre 9.900 y 9.500 anos BP 
y cubrio una supcrftcie de 350.000 km 2 . Con posteriori- 
dad a esta dpoca y hasta aproximadamente los 8.000 anos 
BP, se produjeron numerosos johdhlaups, algunos con vo- 
lumenes muy superiors al evacuado por el Lago Mis¬ 
soula. EL Casquete Laurdntido se redujo paulatinamente 
hacia el noieste y hace unos 7.000 anos BP solo queda- 
ban pequehos restos del mismo (Dawson, 1992). 

La investigation de los grandes oonjuntos de formas 
erosivas y sedimentarias es una labor importante y com- 
pleja, que puede indicarnos las fluctuaciones y los proce- 
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FIGURA 20.8 Distribucidn de los lagos piogladaies del Pleistocene en el suroeste de Estados Unidos. (b) Lago Bonneville. 
( 5 ) Lago Labontan (Goodie, 20G4h). 
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(a) 



F1GURA20-9 Reconstruct id n 
del Casquete Launintido. 

(a) situacion dace 14.000 aPios 
BP. indicando las principales 
dvisorias del hielo. CR. - Rio 
Columbia (b) posicion hace 
&40G arkis BP. (Dyke y Presto 
1987). 


(b) 



sos producidos por la actividad de los grandes casquetes 
cuaternarios. Para llevar a cabo estas interpretations te- 
nemos que basamos en analogies precisas de ambientes ac¬ 
tuates. A pesar de las dificultades de interpretation, en la 
atiualidad se tiene un conorimiento bastante detallado de 
los grandes conjuntos de model ados, asf como de sus pro- 
cesos e bistoria geomorfologica de los casquetes Lauren- 
tido y Fenoscandinavo. En las tres dltimas ddcadas se ban 
producido import antes avances sobre el conocimiento de 
los cambios climaticos a partir de los registros de sonde- 
os de los sedlmentos del fondo marino y del hielo de los 
casquetes. Todo ello ha supuesto un substantial avance 
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cientifico para la interpretation de las formas de relieve 
elaboradas por los casquetes de hielo (Hughes, 1992). 

Las morfologias erosivas resultantes de la actividad de 
los casquetes de hielo son funtion de un oonjunto de va¬ 
riables fundamentals. El factor de mayor intidencia es la 
temperatura de la base del hielo, ya que al alcanzar el pun- 
to de fusion desliza y erosiona. La geologfa juega un pa- 
pel variable; por un lado, la erosion se desarrolla mas 
facilmente en las fracturas, mientras que la presencia de ro- 
cas permeables facilita la ptidida de agua y la disminution 
de la erosidn. La topograffa controla la potentia del hielo, 
a la vez que favorece la conveigentia y diveigencia del flu- 









jo del mismo (Choriey et al., 1984). No obstante, hay que 
tener presente que se reoonocen zonas, como en Buchan 
(Escocia), en las que no se ha producido erosion glaciar, 
ya que profundos perfiles de meteorizacidn perraanecen 
intactos, despu^s de haber estado cubiertos por el hielo 
(Hall, 1986). Es uno de los argumentos que utilizan los se- 
guidores de la hipotesis del proteedonismo gladar. 

Hay autores que se han preocupado de calcular el vo- 
lumen de erosidn gladar producido por los casquetes en 
las latitudes medias. White (1972) considers que su poder 
erosivo ha sido muy elevado, ya que han movilizado un es- 
pesor de mas de 1.000 m en la Bahia de Hudson. La labor 
erosiva de los casquetes se facilita por la presenda de po- 
tentes regolitos, superiores a los 50 m en el noreste de Es¬ 
cocia (Fitzpatrick, 1963). En su avance el frente gladar se 
encuentra con un material suelto que evacua fadlmente, 
empujandolo como un «hidldozer» (Bakker, 1965; Tho¬ 
mas, 1994a). Estos regolitos resultantes de una meteori- 
zacion quimica preglaciar constituyen un buen soporte 
para cx.pl icar los tills de grano fino, en contraposicion a los 
const it uidos porrocas frescas (Feininger, 1971). 

Las formas de erosion areal constituyen huellas de la 
erosion subglaciar del substrato rocoso, que se manifies- 
tan por colinas alargadas, rocas aborregadas y cuencas ro- 
cosas. La erosion es mas intensa a lo largo de diadasas, 
fellas y diques. Este modelado se conoce como topogra- 
ffa de colinas y lagos, denominada de este modo por Lin¬ 
ton (1963) en Escocia (Fig. 13.54). Tambidn existen 
grandes areas con estas morfologtas en el Escudo Cana- 
diense y al oeste de Groenlandia. Esta topografla se ca- 
raderiza por un relieve azaroso, regida por las estructuras 
fragiles del substrato y con una amplitud de relieve que 
no suele superar los 100 m. 

Los depositos suministrados por la actividad de las ma- 
sas glaciares ocupan un 10% de la superftcie terrestre. Las 
formas deposicionales relacionadas con los casquetes con 
frecuencia no son fadles de interpretar, ya que resultan de 
la superposicion de materiales correspondientes a varias 
glaciaciones, en los que es diffcil predsar su edad. 

Las morrenas formadas por los casquetes de hielo pre- 
sentan una disposicion mas simple que las desarrolladas 
en gladares de valle. A primera vista parecen redas pero 


su forma fundamental es arqueada, como en el Casquete 
Laurentido, donde reflejan los numerosos lobulos que pre¬ 
sents el margen frontal del casquete (Fig. 20.8). En mu- 
chos lugares estas grandes morrenas son del tipo de 
empuje o cabalgantes {thrust moraines) con cientos de ki¬ 
lometres de longitud (Fig. 20.10) y hasta mas de 400 m 
de potencia, alcanzando algunos tills espesores de unos 
400 m. Localmente pueden sobrepasar los 200 m de altu- 
ra. Las interpretaciones se dificultan cuando se superpo- 
nen dep6sitos de distintas edades con litologfas muy 
parecidas. Las dataciones por |4 C indican que los distin- 
tos lobulos del Casquete han sufrido numerosos avances 
y retrocesos de caracter cfclico (Clark, 1994). 

La retirada de los casquetes de hielo da lugar a abun- 
dantes morfologfas en contacto con el hielo, como topo- 
graffas de dnmdins, kame y kettle, formas fluvioglaciares 
(eskers y pitted sandar) y glaciolacustres. Todas estas for¬ 
mas son las que ocupan mayor extension dentro de los It- 
mites sucesivos de los casquetes. Existen excelentes 
ejemplos en el centro de Canadfr (Fig. 20.11), donde el area 
de divisoria del Casquete se situaba en la parte oriental y 
estaba envuelta por morrenas acanaladas, drumlins y es¬ 
kers. La periferia occidental se caracteriza porafloramien- 
tos del substrato y una delgada pelfcula de material de 
origen glaciar (Aylsworth y Shilts, 1989). Se reconocen es¬ 
tos ejemplos espectaculares de estas agrupaciones de for¬ 
mas en Labrador, al este de Canada, en Escandinavia y en 
Finlandia y la Peninsula de Kola (Rusia) (Fig. 14.29). 

Benn y Evans (1998) llevan a cabo un intento de gene¬ 
ral izacion, al menos para el Casquete Laurent ido, de la evo- 
lucidn a grandes rasgos de estas grandes acumuladones 
oontinentales de hielo, para la ultima retirada glaciar. Las 
primeras dpocas se caracterizan por sucesivos avances y re- 
trocesos de los hielos, que producen la deposition de gran 
cantidad de sedimentos y la reestructuracidn de los mismos, 
as( como el represamiento de lagos por el hielo. Cuando con 
posterioridad los hielos se retiran rapidamente y se generan 
morrenas y eskers discontinues, sobre un substrato rocoso, 
a la vez se producen nuevos represamientos que dan lugar 
a lagos marginales. En las liltimas etapas del retroceso, las 
morrenas son mas extensas y se genera una importante red 
de eskers, que indica la direccion del flujo hldrico regional. 



Retrocesos de los glaciares de circo y de valle 


Los glaciares de circo suelen ser los (iltimos indicadores 
de la dltima etapa glaciar. Por eso, su estudio puede re- 
presentar un ejemplo excelente de la relacion entre los 
camhios ditnatioos redentes y las fluctuadones de los gla¬ 
ciares (Chueca et a/,, 2002; Grove, 2004). 


Las regiones alpinas se caracterizan por un paisaje de 
picos api rami dales {horns), aristas entre los glaciares, dr- 
cos y perfiles longitudinales con frecuentes sobreexcava- 
dones. En zonas que han sufrido un gran retroceso, o que 
tienen ademas una escasa alimentaddn, el paisaje dotni- 
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FIGURA 20.10 Devitos 
^aciares al sur del Lago 
Mtehigan. (a) a I me nos cuatro 
lobules (tobes) dal frente del 
Gasquete Laurentido ban 
formado esta configuration (Frye 
yWillman, 1973). (b) perfil a 
traves de los mantes de till del 
air de Illinois (Wickham y 
Jbhson, 1981). 



I 

i 


nante es el de los ciroos glaciares {Fig. 20.12). Estas formas 
se desairollan en todas las orientaciones, aunque se gene- 
ran mas facilmente en las zonas de umbrfa, protegidas de 
la insolation y, por lo tamo, de la fusidn de los Melos. A la 
desaparition del Melo glaciar se sucede oon frecuentia la 
generacion de glaciares rocosos que se ubican en los ciroos. 

Un buen ejemplo lo constituye el trabajo de las ras- 
puestas de los cambios climaticos desde la Pequena Edad 
del Hielo en el Glaciar de la Maladeta (Pirincos centrales) 
(Chueca et al ., 2005). Los metodos utilizados son: la ico- 
nograffa, mapas topojpaficos, fotograffas adreas, fotogra- 
ffas terras ties y aoompanados oon la obtentidn de datos 
climaticos a partir de la dendrocronologta y del registro 


instrumental. La maxima extension del Glaciar de la Ma¬ 
ladeta se produjo aproximadamente en 1820-1830, segiin 
las dataciones de sus depositos morr^nicos (Chueca y Ju¬ 
lian, 1996). El glaciar ocupaba una supcrficie de 152,3 hec- 
tareas y fue paulatinamente deshelandose hasta alcanzar 
54,5 hectareas en el ano 2000 (Fig. 20.13), reduciendo su 
tamaho a 35,7%. El retroceso no ha sido uniformemente 
continuo, sino que Chueca et al ., (2005) reconocen varias 
etapas de estaMlizadon del glaciar, de moderado retroce¬ 
so y de marcada recesion del Melo glaciar; en conjunto 
diez etapas. Estas etapas se deben a diferantes balances de 
masa del glaciar, pero ningiin balance positivo produjo 
avances detectables. 
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F1GURA2Q.il Distribucion de 
las formas glaciates en Keewatin, 
centra de Canada, (a) localizacidn 
de los drumfins y morrenas 
acanaladas (mortenas Regan). 

(b) distribuddn de esk&rs 
y substrate rocoso [Aylsworth y 
Shilts, 1989). 


La oomparacidn temporal de esta degiaciacion con 
otras zonas alpinas mediterraneas senala que no se pro¬ 
duce al mis mo tiempo, debido a la importanda de facto- 
tes locales, tales como la topograffa, orientacidn, 
presencia o ausencia de cobertera de detritos o oondicio- 
nes topoclimaticas particularcs. No obstante, existe en to- 
das las zonas un retroceso areal y de poteneia, llegando 
incluso a veces a la extincidn del gladar {Chueca et at, 
2005). 


Los valles glaciares al pinos se caiacterizan por su 
gran profundi dad y paredes vexticalizadas, en las que la 
crioclastifl aetda con gran intensidad, suministrando clas- 
tos a los mirgenes del fondo del valle. Generalmente es- 
tas artesas se elaboraron a partir de valles preglaciares. 

En epocas historicas, las fluctuaciones de los glacia- 
res ban preocupado considerablemenle a los habitantes de 
los valles, ya que eran la causa de numerosos desastres, 
que afectaban a la vida de las personas y a sus propieda- 
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FIG UR A 20.12 Glaciares de 
drco. Cordillera de Vilcanota. Sur 
de Peiti. FotoJ. L. Pefia. 




F1GURA20.13 EvolLtcidn del Glaciar de laMaladeta (Pitineos centrales), a travdsde las diez eta pas anal izadas (Chueca etat., 2005). 


des. Los sucesos catastrdficos se producfan por avances de 
la lengua glaciar y fundamentalmente por roturas de lagos 
jepresados por el hielo o por deslizamientos (Tufnell, 
1984). Este conoeimiento histdrico de los eventos de los 
valles alpi nos suministra datos muy valiosos sobre la evo- 
lucion de los glaciares (Grove, 2004). La comparacidn de 
pinturas y grabados de los siglos xvra y xix con fotogra- 
f as recientes y actuales aporta datos importantes sobre las 


fluctuaciones de los glaciares (Lamb, 1977; Stroeven et 
al, 1989). Por otra parte, en las dltimas ddcadas se han lle- 
vado a cabo investigac tones precisas sobre el balance de 
masas, en relacion con proyectos hidroeldctricos, en el que 
se relaciona las variaciones del glaciar con el cambio cli- 
matico (Oerlemans, 1989a,b). 

Los valles glaciares son las formas mas espectacula- 
res, que indican la gran capacidad erosiva de las masas de 
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hielo. Una de las caracterfsticas mas signifiqativas son las 
morrenas laterales, que se unen con la term inales gene- 
rando un arco morrenico. Este arco aicanzara mayor po- 
tencia si el glaciar permanece estacionario, aunque por lo 
general las aguas de fusion glaciar lo erosionan paulati- 
namente. En algunos glaciares de valle, las partes termi¬ 
nates, correspondientes a los arcos moirUnicos, presentan 
un buen grado de conservacidn y ademas se dispone de nu- 
merosas dataciones efectuadas por liquenometrfa, como el 
valle glaciar Nigardsbreen {Noruega) (Fig. 20.14). 

En las dos Ultimas d&adas, varies investigadores han 
senalado la asincronfa del Ultimo maximo glaciar en los 
Pirineos. Se reconocen en los Pirineos espanoles deposi- 
tos de till aislados atribuidos a ciclos glaciares anteriores. 
El memento de maxima extension de los glaciares se es- 
tima antes de 38.000 a nos BP, con anterioridad a I Oltimo 
Maximo Glaciar (LGM-Last Glacial Maximum) (Vila- 
plana, 1983; Bordonau, 1992; Montserrat, 1992). Tambidn 
se ha senalado una glaciacidn anterior en varies valles del 
Pirineo francos, Vosgos, Alpes y Cordillera Cantabrica 
(noroeste de Espana) {viase Garcia-Ruiz et al ., 2003). La 
historia del maximo avance glaciar y de la desglaciariza- 
cion en los Pirineos centrales espanoles, se ha tlevado a 
cabo mediante estudios geomorfologicos y sedimentolo- 
gicos de los depdsitos glaciares, junto con un anaiisis pa- 
linoldgico de los sedimentos glaciolacustres y dataciones 
de AMS ( l4 C) (Fig. 20.15). La maxima extension de los 
glaciares pirenaicos durante la Ultima glaciacion tuvo lu- 
gar con anterioridad a los 30.000 aiios BP. Con posterio- 
ridad, tuvo lugar un avance durante el peri'odo mas frfo 
(alrededor de 20.000 anos BP), sincrdnico con la maxima 
extension global de los glaciares, pero en los Pirineos fue 
mas extensa que la anterior (Garcia-Ruiz et al., 2003). 

Uno de los efectos mas interesantes de los ambientes 
de montana deriva de los lagos represados por el hielo, 
que son de vida muy effmera. En ellos el valle glaciar 
principal bloquea la salida del drenaje de valles secun- 
darios. La retraccion de la leng ua de hielo llega a desen- 
cadenar la evacuacion del agua del lago y un nuevo 
avance puede traer oonsigo otto represamiento. De este 
modo, podemos estudiar estas fluctuaciones del hielo, que 
estan en relacion con cortos cambios climaticos. Se co- 
nocen muchos ejemplos de lagos represados por el hielo 
at una gran parte de las cordilleras y en zonas de altas 
latitudes. En Twidale (1976a) pueden encontrarsc nume- 
iosos ejemplos. 

Un caso particular de sedimentacidn glaciar tiene lu- 
gar cuando la lengua glaciar acaba en un lago o enel mar, 
drcunstancias asociadas muchas veces con los efectos de 
los cambios climaticos (Fig. 20.16). En la Fig. 20.17 se 
ilustran dos de las asociaciones de facies propuestas por 
Powell (1981) para los glaciares-fiordo de Alaska. La aso- 
dacion, representada en la parte superior de la figura, es 
caracterfstica de indigenes glaciares estacionarios en len- 
ta retraccion. En estas condiciones se depositan grandes 
abanicos o morrenas. La parte inferior representalos mar- 



FIGL KA 20.14 Secuencia de contones mocrenicos que 
hdican el retiGCg&o del glaciar Nigardsbreen (Noruega) desde 
5u maxima posicidn an Ja Pequeha Edad del Hielo. Las 
morrenas estan senaladas con letras (A-X) y numeradas del 1- 
19 en el borde noreste y de 1 -IS en el Sumeste. Las 
dataciones se ban obtenido por liquenometna y los lugares 
estan marcados (+) (Bickeiton y Matthews, 1992). 
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FlGtlRA 20.15 Resumen de los registros sedimentoldgicos y palinologicQS del Lago de Tnarmcastilla (Pirineos centrales) 
(Montserrat 1992; Valero-Garces et a/., 1998; en Garcia-Ruiz a/, 2003). 

genes de un fiordo que necibe sediinentos del raaigen del el ftordo se producen deltas con sus sistemas de capas de 

glaciar en tierra. Cuando las aguas de fusidn penetran en fondo, frontales y de techo (Fig. 20.18). 


20.5 


Glacioisostasia y glacioeustasia 


La glacioisostasia tiene lugar por el crecimiento y desapa- masa de hielo, siendo la tnagnitud de la depresion fundon 
ricidn de los casquetes de hielo. Al producirse la prognesidn del espesor del casquete y de la reladon entre las densida- 
de estos tiltimos la litosfeia se defotma por el peso de la des del hielo y de la roca, que es aproximadamente 0,3, por 
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FIG FRA 20 J6 Lengua glaciar 
de escape, procedente del 
Casquete de la Arit£rtida, 
desembocando en el mar. Glaciar 
Whisky. Isla de James Ross 
(Antirtida). FotoA. Martfn- 
Seriano. 



FIG U RA 20.17 Modelados deposicionales de glaciares en 
Eetioceso basados en ejemplos de Alaska. Arriba: glaciar que 
retrocede lentamente en aguas someias. Abajo: margen de on 
^aciaren tierra, qoe suministra sedimentos a un delta (Powell, 
1981). 


loque la depression originadaes un tertiodelespesordel cas- 
quete de hielo. Esta depresidn alcanza sus valoies mayoies 
bajo la potencia maxima del hielo y disminuye hacia los 
maigenes. El casquete esta rodeado de una depresidn peri- 
ferica, cuya altuia resulta de la relation H/l 1,5, en el que H 
es la altura del casquete de hielo (para 1.800 m la depresidn 
es de 155 m). Mas alia de la depresidn se produce un lige- 
ro abombamiento, cuya altura es H/100, es detir 18 m (Fig. 
20.19) (Walcott, 1970). Su origen se debe a una transferen¬ 
ce lateral de material subcortical bajo el casquete de hielo. 

La depresidn glatioisostatica se recupera con la fusion 
de los hielos, mediante un rebote elastico que al principio 
es ddbil (rebote restringido), seguido de un periodo de le- 
vantamiento acelerado (rebote postglaciar) y, finalmente, 
acaba con un rebote residual de escasa magnitud (An¬ 
drews, 1970). 

Las reconstrucciones del rebote glacioisostatico se re¬ 
al izan a partir de estudios de playas y deltas levantados, 
que contienen conchas marinas y depdsitos fosilfferos de 
limo y arcilla, los cuales pueden ser datados por !4 C. Se 
pueden elaborar isobasas que representan la geometrfa de 
las superficies que se forman a nivel del mar en una dpo- 
ca determinada, las cuales reflejan los efectos de la carga 
de hielo. Estas isobasas ban permitido constatar que el 
Casquete Laurdntido, durante el maximo glaciar, tenia va¬ 
ries domos asotiados a una depresidn central (Andrews, 
1970, 1975), mientras que en el Casquete de Fenoscandia 
solo existfa un abombamiento central (Morner, 1980b) 
(Figs. 20.7 y 20.20) con un maximo levantamiento en el 
norte del Golfo de Bothnia. Las isobasas configuran una 
morfologta etfptica que indican que funciono por separa- 
do del domo de las Islas Britanicas. 

Estos datos obtenidos de la glacioisostasia se han uti- 
lizado para obtener informacidn sobne la naturaleza de la 
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FIG DR A 20.18 Glaciar 
Bertrand qua suministra 
sedimentos al La go Argentine. 
Patagonia (Argentina). Foto C. 
Sancho. 



F1GDRA 20.19 Principle de la 
gacioisostasia, qua muestra la 
depresidn da la litosfera bajo un 
casquete de hielo (modificado, 
Benn y Evans, 1998). 



viscosidad del manto. Se proponen dos modelos: el pri- 
mero senate que la viscosidad del manto es relativamen- 
te uniforme con la profundidad y el segundo defiende un 
incremento de viscosidad en el techo del manto superior. 
Los valores del segundo modelo encajan con la p&dida de 
carga del Casquete Laur^ntido (Peltier y Andrews, 1983) 
y para Fenoscandia el primer modelo se ajusta mas ade- 
cuadamente (Morner, 1980b). Todo esto implies que los 
procesos de construccion del casquete y deshielo del mis- 
mo estan asociados con deformacion plastics dentro de la 
astenosfera. 

Como consecuencia de los incrementos y diminucio- 
nes de las masas de hielo existentes en los continentes, se 
producen importantes variaciones del nivel del mar, de- 
nominadas glacioeustaticas. Estas fluctuaciones se regis- 
tran mediante el estudio de los isdtopos de oxfgeno 
contenidos en los foraminfferos de los sondeos del oeda- 
no profundo (Fig. 20.4). 

A las variaciones glacioeustaticas se superponen otros 
mecanismos: las causas tectonicas relacionadas con la ca- 
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pacidad de los oedanos; los isostaticos; la hidrostasia, que 
represents la respuesta litosfdrica a la carga de agua de 
los oefianos, y el efecto geoidal. Los factores mas im¬ 
portantes son los glaciares y los tectonicos, aunque 
durante el Cuaternario superior las variaciones glacioi- 
sostaticas fueron las mas significativas. No cabe duda de 
que la reconstruccion de los antiguos niveles del mar en 
determinadas areas es bastante compleja, ya que estan im- 
plicados numerosos factores. 

Fairnbanks (1989) Uev6 a cabo un estudio sobre los 
corales de las Islas Barbados. Sabemos que el coral cre- 
ce cuando se expone por encima del nivel del mar. Si dste 
asciende los corales creeen sobre otros mas antiguos. De 
este modo, por dataciones radiom^tricas se puede cono- 
cer la edad de los corales y, a su vez, se obtiene un re- 
gistro de las variaciones de nivel del mar en el periodo 
postglaciar. Este registro junto con el llevado a cabo en 
el Oc&no indico (Fig. 20.4) son similares y pueden re- 
presentar las fluctuaciones del nivel del mar en una gran 
parte de la superficie de Tierra, pero no son aplicables a 



































FlGURA 20.20 Itopas de 
isobasas regionales en metros. 

(a) Maps de isobasas que 
muestia la elevaoidn de la tinea 
de costa en Canada oriental 
desde 6.000 afios BR Se 
observe la pnesencia de varies 
domos. (b) Levantamiento 
absolute de Escandinavia durante 
el Holocene, (c) Isobasas 
comes pond ientes a I maxi mo 
levantamiento de la linea de 
costa {7.000-6.000 artos BP) en 
Escocia (Andrews, 1070; Mdmer, 
1980b). 


lugares prdximos a las areas de casquetes de hielo {Boul¬ 
ton, 1993). 

La importancia de la eustasia e isostasia depende del 
lugar donde nos encontremos con respecto a los casque- 


tes glaciates. En los lfmites de los mismos el efecto isos- 
tatico es el fundamental. En funddn de las caracterfsti- 
cas de las curvas de nivel postglaciares se ha dividido la 
superlicie de la Tierra en seis aonas de nivel del mar 
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FIGURA 20,21 Di^tribucian de 
las zonas de nivel del mar y 
oirvas relativas de nivel del mar 
f picas (Clark 1973). 
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(Clark etal., 1978; Clark, 1980) (Fig. 20.21). La Zona l 
esta en los maigenes de los casquetes y la costa presen- 
la un levantamiento oonlinuo debido a la recuperacion 
isostatica. La Zona 1 -2 constituyc una zona de transicion 
con un levantamiento inicial y hundimiento posterior de¬ 
bido al colapso del abombamiento marginal del casque- 
te. La Zona 2 esta lejos de los casquetes y el nivel del mar 
ha sufrido una elevacion continua, al igual que la Zona 
3 excepto que hace unos miles de anos se formo por 
emersion una playa. La Zona 4 corresponde a las zonas 


tropicales y el mar se eleva desde la glaciation, mientras 
que en la Zona 5 tiene lugar un ascenso con la fusidn de 
los casquetes y cuando dste cesa se produce una emer¬ 
sion, como consecuencia de efectos hidrostaticos. La 
Zona 6 incluye todas las plataformas continentales, ex¬ 
cepto las de la Zona 2 y se caracteriza por una ddbil 
emeisidn despuds de la fusion, como resultado del le¬ 
vantamiento isostatico de los maigenes costeros. Estas 
curvas de nivel del mar pueden estar afectadas por tno- 
vimientos tectonicos. 



Reconstruction de los ambientes 
periglaciares 


Las morfologias periglaciares relictas juegan un papel muy 
importante en la recons truccidn de los climas dominantes 
del Cuatemario superior. El grado de modificacidn del mo- 


delado depende de la situation y persistencia de las areas 
periglaciares, que son muy acusadas en la proximidad de 
los casquetes. La litologi'a ejerce una influencia significa- 
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tiva en la conservacion de las formas periglaciares. Asf, 
hay rocas muy susceptibles a la gelivacion, mientras que 
los materiales sueltos se modelan facilmente por algunos 
procesos periglaciares. Estos procesos son variables segun 
se trate de climas continentales como los de la Rusia eu- 
ropea, o de climas mal inos como los de Islandia. Las re- 
construcciones paleoclimaticas deben depender de las 
caracterfsticas actuales de su formacion, pero esto no 
aempre es valido, ya que se reconocen gran cantidad de 
diferencias entre los ambientes periglaciares pleistocenes 
de las latitudes medias y los actuates de las alias latitudes 
(French, 1996). La causa fundamental se debe a las situa- 
dones solares. Ambas latitudes estan sometidas a veranos 
e inviernos, pero existe un gran contrast® y rapidez en el 
eambio entre ambas estaciones. El ritmo de dfas y noches 
es la diferenda fundamental (noche o d£a artico). Por otro 
lado, en el Pleistoceno la insolacion diurna fue mas acu- 
sada en las latitudes medias que hoy en las altas latitudes, 
por lo que la gelivaci6n, creep de helada y aoci6n de las 
agujas de hielo fueron posiblemente varias veces mas in- 
tensos que en las altas latitudes actuales. Tambidn, en las 
latitudes medias, se manifiesta claramente el efecto de la 
crientacidn con respecto al sol y las laderas de solaria su- 


fren mayor ndmero de ciclos de hielo y deshielo que las 
de umbrfa. Por otra parte, en el Pleistoceno la accion del 
viento era mas importante en las latitudes medias que en 
las altas, ya que existfan fuertes gradientes en los hordes 
de los casquetes de hielo y ademas se desarrollaban en los 
margenes extensas llanuras de till y sandar, que constitu- 
£an el area fuente de sedimentos finos. Finalmente, la ac- 
tividad fluvial debio ser mas intensa en las latitudes 
medias como consecuencia del mayor ndmero de d£as de 
deshielo. En resumen, los medios periglaciares de las la¬ 
titudes medias en el Pleistoceno fueron substancialmente 
diferentes de los de las altas latitudes continentales, segun 
las razones anteriormente senaladas. 

Debido a estos argumentos, el problema principal es 
encontrar indicadores precisos que atestigtien condiciones 
periglaciares pretdritas. Quizas los marcadores mas rea- 
listas son la presencia de moldes de curias de hielo y de 
arena, que indican para su formacion la existencia de per¬ 
mafrost. Las formas heredadas del termokarst de los pin- 
gos tambidn se consideran indicadoras de permafrost, al 
igual que los glaciares rocosos fosiles. La mayor parte de 
las restantes paleoformas periglaciares son indicadores du- 
dosos de situaciones periglaciares (French, 1996). 



Formas periglaciares relictas 


French (1996), en su tratado, diferencia entre los rasgos 
indicadores del desarrollo de antiguos suelos helados en 
las latitudes medias y los relativos a la existencia de for¬ 
mas originadas por la accion de la helada. El reconoci- 
miento de estas ultimas esta sujeto a inlerpretaciones 
variables, mientias que los rasgos que denuncian la pre¬ 
sencia de un permafrost antiguo no admiten dudas en su 
caracterizacidn. 

Las curias fosiles son relativamente frecuentes en las 
latitudes medias y constituyen las caracterfsticas mas im- 
portantes para reconocer permafrost antiguos. Pueden 
const it ui r moldes de cuhas de hielo rellenos de sedimen¬ 
tos (Fig. 15.4), que suelen formar sistemas poligonales, y 
cuhas de arena (Fig. 15.10). Se estima que las temperatu- 
ras de invierno en la superftcie de las curias de hielo acti- 
vas fluctuaban entre -15 °C y -20 °C (Pdwd, 1983). Para 
este mismoautor las temperaturas medias anuales del a ire 
para que se formen las curias de hielo son del orden de 
-6 °C y -8 °C. En Europa central y occidental (Fig. 20.22) 
(Kasse, 1998) son abundantes en una amplia franja y su 
anchura y profundidad suelen aumentar hacia el sur del lf- 
mite del casquete, lo que se interpreta como una mayor du- 
racidn de las condiciones periglaciares, las cuales tambidn 
se cree que son mas severas (Poser, 1948). En Norteame- 


rica los moldes de cuhas se localizan en las proximidades 
del Casquete Laurdntido en una franja relativamente es- 
trecha y su edad fluctua, segun varios autores, entre 15.000 
y 20.000 ahos BP. 

Los antiguos pingos se reconocen por una rampa, ge- 
neralmente anular, que engloba una depresion. Esta ram- 
pa los diferencia de otras depresiones generadas por 
termokarst, como es el caso de las paisas. La altura de las 
rampas depende del tamaho del pingo inicial y varfa en¬ 
tre 0,5 y 5 m. El diametro de la depresidn oscila entre 200 
y 300 m. Restos de pingos se encuentran fundamental- 
mente en Europa occidental y en el Este de Norteamdri- 
ca. Un clasico ejemplo es el estudiado por Pissart (1965) 
en las Ardenas (B6lgica) (Fig. 20.23). La forma irregular 
y las interferencias entre ellos dibujan una distribucion 
compleja, que se interpreta como pingos originados en sis- 
tema abierto. La edad de la mayorfa de los pingos en Eu¬ 
ropa y Norteamerica es Tardiglaciar, aproximadamente 
10.000-13.000 ahos BP. 

Los glaciares rocosos fdsiles, que hoy se encuentran 
por debajo del Ifmite de vegetacion arborea, indican un cli- 
ma periglaciar con permafrost durante su genesis, lo que 
refleja la importancia que tienen como indicadores pale- 
oclimaticos (Barsch, 1988, 1996). 
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FIG UR A 20.22 Mapa de 
localization de las areas de estudio de 
Holanda y Alemania y section 
compuesta de Grouw (escala vertical 
scageiada). En la paite oriental y una 
portion de la meridional hay uo 
apilamiento de seouencias de canal 
separadas por grandes discordancias. 
La parte occidental y parte de la 
meridional contienen an legistro de 
a00Q artos de sedimentacidn por 
encima de la ITnea de desboidamiento. 
La parte meridional tiene unos 50 m 
de largo (Kasse, 1998). 


FIG UR A 20.23 Gartografia de lo$ 
restos de pingos en Hautes Fagnes 
Moor, Ardenas, ceica de Malmedy, 
Este de B4lgica (Pissart, 1965). 
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Las morfologlas rclictas generadas por la action de la 
helada son muy numerosas y pocas proporcionan pruebas 
inequfvocas de condiciones periglaciares. En las latitudes 
tnedias se encuentran con relativa frecuenda sedimentos 
blandos deformados disarmdnicamente, denominados 
criotiirbaciones o Involuciones. Aigunos autores los han 
considerado como indicadores de permafrost, pero estas 
deformaciones son azonales y pueden originarse por pro- 
cesos muy distintos (vtase la seccion de suelos ordenados 
enel Capftulo 15). Las involuciones periglaciaxes se for- 
man por empuje de la helada o por termokarst. 

Los campos, laderas y nos de bloques, asf como los 
canchales, constituyen formas generadas en zonas clcva- 
das por accidn de la crioclastia. Cuanto mayor sea el nii- 
mero de ciclos de hielo-deshielo mas importante es el 
desarrollo de estas formas. En las acumulaciones de blo¬ 
ques hay que tener presente la actividad o inactividad de 


estas morfologtas. La colonizacion por Ifquenes, como en 
las laderas y rfos de bloques del Macizo del Tremedal (Gu- 
tidrrez y Pena, 1977), indica la inmovilidad del depdsito. 

Las terrazas de crioplanacion, generadas por procc- 
sos de nivacidn, son frecuentes en las zonas elevadas de 
las montanas europeas y sobre todo en la region central 
de Alaska (Pdwd, 1983). Los tors periglaciares y las te¬ 
rrazas de crioplanacidn relacionadas con los mismos no in¬ 
dican claramente condiciones de permafrost (French, 
1996), aunque aigunos autores estiman lo contrario (Daw¬ 
son, 1992). 

Los grezes I i tees y los cordones de nivacidn (prota¬ 
lus rampart) estan relacionados en su origen con acumu¬ 
laciones nivales estacionales, segfin la mayon'a de los 
autores. Finalmente, los depositos de solifluxion, trial cla- 
sificados, es muy diffcil diferenciarlos de los originados 
en ambientes mas calidos. 


20,8 


Los sistemas fluviales en las areas 
periglaciares 


No se conocen bien las caractertsticas y desarrollo de los 
rfos articos y subarticos. Despuds del tratado de French 
(1996), en el que senala que los canales trenzados (brai¬ 
ded) (Fig. 20.24) son el tipo dominante en los ambientes 
periglaciares, se ha incrementado la investigacidn, en es¬ 
tas dos ultimas ddcadas, sobre la hidrologla, procesos y 


formas bajo condiciones periglaciares (Vandenberghe et 
al., 1993; Starkel, 1995; Collins el al., 1996; Huisink, 
1998, 2000; entre otros). 

Por otra parte, la adaptacion de los rfos a las condicio¬ 
nes climalicas generales ha sido estudiada hace mucho 
tiempo, pero en dpocas recientes se ha analizado el impacto 



FICURA 20.24 Rio braided 
helado (enero 1995). 
Newfounland. 
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de los cam bios climaticos en la dinamica y morfologfa flu¬ 
vial. La vegetation, que depende del clima, es un factor 
fundamental en la alimentation y comportamiento de los 
sistemas fluviales. Langbein y Schumm (1958) y Schumm 
(1977), proponen un umbral del 70% de cubierta vegetal, 
por debajo del cual disminuye la pdrdida de suelo. Igual- 
mente, Knox (1972, 1984a, 1993) senala un umbral de un 
80%, que al superarlo disminuye la erosion. En los am- 
bientes periglaciares el cambio de 1 °C afecta a la meteo- 
rizacidn y a la morfologfa fluvial y Knox (1984b) y 
Vanderberghe (2002) oonsideran que en los cambios ma- 
ni fiestos de precipitation la vegetation se adapts despuds 
de 50-100 anos. Este retraso en la respuesta de la vegeta¬ 
tion al cambio climatico trae consigo una modification 
considerable de la caiga de sedimentos respecto al caudal 
xesultante, en fases breves de inestabilidad morfologica 
(Mol et al., 2000). Las variaciones climaticas mas dura- 
deras se reflejan fundamentalmente por cambios en la cu¬ 
bierta vegetal y en las conditio nes del permafrost, o una 
combi natidn de ambas (Vanderberghe y Pissart, 1993). La 
Tabla 20.2 (Vanderberghe, 2001, 2002) express los tipos 
de nos en funtidn de la vegetacidn, condiciones del per¬ 
mafrost y suministro de sedimentos en funcion de la ve¬ 
getacidn. La carencia de vegetacidn da lugar a canales 
trenzados y a medida que increments la cubierta de vege¬ 
tacidn los tipos dominantes son los canales meandriformes 
y anastomosados. En todos los tipos de suelo helado se pro- 
ducen sistemas de caudales effmeros (Woo y Winter, 1993). 

Los cambios en los tipos de canales se suceden en el 
tiempo y muestran una buena relation con los cambios cli¬ 
maticos, tal como senala Huisink (2000) en su estudio del 
no Vecht, Holanda, durante el Cuaternario superior (Fig. 
20.25). Las investigaciones de Huisink et al, (2002) so- 
tre la morfologfa fluvial pteriglaciar en una cuenca con ve- 
getaciones de tundra y taiga, del norte de la Rusia europtea, 
indican que la morfologfa de los canales activos pterigla- 
tiares esta influentiada por la geologfa, rfegimen de cau¬ 
dales, pendiente, densidad de vegetacidn y condiciones del 
permafrost. Durante la fusion de la nieve no hay una di¬ 
fferentia muy significa tiva en la respuesta hidrologica en 
las zonas de permafrost continuo o discontinuo y en la de 


helada estational. La relation agua/sedimento es muy con¬ 
siderable en las grandes inundationes de primaveray la su- 
perfitie todavfa helada no proportiona apenas sedimentos. 
Durante estas inundationes puede producirse incision y 
encajamiento (Huisink, 2000). Las diferentias en la esco- 
rrentfa entre las distintas zonas de permafrost tienen lugar 
despufes del price de inundationes de primavera, cuando co- 
mienza lafusidn de las capias activas mas pjotentes, que al- 
macenan grandes cantidades de agua. Esto se enfatiza 
durante las tormentas de lluvia de verano. Los picos de es - 
correntfa se reducen como consecuentia de una mejor eva¬ 
poration y un deshielo mas intenso (Woo y Winter, 1993). 
De esta investigation sobre la morfologfa fluvial de la 
cuenca del rfo Usa (Repdblica de Komi de la Federation 
Rusa), de 93.000 km 2 , afluente del rfo Pechora, se dedu¬ 
ce que los canales predominantes son los anastomosados 
y meandriformes. Todo ello estarelacionado con una den- 
sa vegetation, que impide el suministro de grandes canti¬ 
dades de sedimento al rfo (Huisink et al, 2002). 

En el trabajo de Mol et al., (2000) sobre la respuesta 
fluvial del tiima pjeriglaciar en diferentes regiones de Eu- 
ropja central y occidental se recogen varias secciones se- 
dimentologicas, acompanadas pror dataciones de |4 C y 
OSL. Sehalan que los cambios climaticos {calido a frfo, 
Mo a calido) estan generalmente asociados con inestabi- 
lidades fluviales. Los rfos meandriformes se desarrollan 
durante las fases calidas, ya que en las mismas la cubier¬ 
ta vegetal es continua y, p»r consiguiente, se produce una 
disminucidn del apxjrte de sedimentos. Los rfos trenzados 
se generan en las fases mas Mas, en las que con la caren¬ 
cia de vegetacidn se desencadena un elevado suministro 
de sedimentos, que piroducen una rapida agradacion sobre 
una llanura de inundacion inestable. Los sistemas fluvia¬ 
les anastomosados effmeros constituyen un tipx> interme- 
dio entre los dos anteriores. 

Se han establecido los ciclos de incision y agradacion 
y las modificaciones fluviales que se originan por cambios 
climaticos y esto esta de acuerdo con el modelo de Van¬ 
derberghe (1993,1995), pero la respuesta de los sistemas 
fluviales al cambio climatico no siempre coincide con el 
modelo propuesto, aplicado a diferentes secuentias esta- 


TABLA 20,2 Representation sintetica de los tipos de rios periglaciares en funcion de la vegetation, condiciones 

del permafrost y aporte de sedimentos (Vandenberghe, 2001). 
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blecidas para los nos periglaciares en las latitudes medias 
de Europa. Varias cuencas fluviales no muestran modifi- 
caciones de spuds de un cambio climatico. Estas anomalf- 
as se pueden solventar al introducir el concepto de umbral 


geomorfico (Schumm, 1973, 1 979 T 2004), que precisa que 
un canal tiene que superar un umbral como respuesta a un 
cambio externo. A veces> el cambio no es lo suficiente- 
mente importante para rebasar el umbral. 



La accion eolica en las regiones perigladares 


Proximo al Casquete gladar Laurent ido se desanollan las 
extensas acumulaciones eolicas de loess de las Great Plains, 
en el centra de los Estados Unidos, y al sur del Casquete Eu- 
roasiatico, se acumulan los depositos edlicos perigladares 
(Koster, 1988). Durante el final del periodo gladar (’Weich- 
seliense) (aprox. 14-12,4 ka) el noroeste de Europa se cu- 
brio por un extenso manto de arena eolica (loess) (Fig. 
20.26). La orientaddn de las acumuladones es este-oeste, 
que es paralela a los Kmites de los gladares pleistocenos. 
Los depdsitos cubren la morfologta preexistente y, por esta 
raz6n.se ban denominado « manto de arena» (coversand). 

Los mantos de arena se originan por la eonjuncidn de 
un grupo de factores, que favorecen la acumulacidn (Kas- 
se, 1997). El area madre se encuentra fundamentalmente 


en los potentes y no consolidados depositos arenosos Qua¬ 
ternaries fluviales y fluvioglacires {sandar=outwash). La 
estratificacion en los loess suele ser predominantemente 
horizontal (Fig. 20.27), atribuida a superficies de sedi- 
mentacion de mal drenaje. Otro factor es el dima, que du¬ 
rante la fase de acumulacidn de los mantos de arena era 
seco y Mo con heladas estacionales y con temperaturas 
media s anuales comprendidas entre -1 °y -6 °C. Con an- 
terioridad se caracterizaba por condiciones de pennafrost 
y temperaturas entre -6 °y -8 °C. La cubierta de vegeta- 
cion dispexsa, el relieve normalmente bajo (inferior a 
200 m) y la inexistencia de importantes barreras topogra- 
ficas constituyen factores fundamentales. Otros son la dis- 
ponibilidad, periddicamente baja, de partfculas finas por 
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FIG UR A 20.26 Distribucion de 
los mantos de arena en Europa 
djrante el Weichselian superior 
(aprox. 14-12,4 ka) (segun 
Koster, 1d36; en Kasse, 1997). 



FIG U R A 20,27 De pbsitos de 
loess con laminacion horizontal 
en la base y ©structure masiva a 
tec ho. Neerijse (Belgica). 



la preseneia de superficies heladas o cementadas y, final- 
mente, la degradacion del pennafrost e incremento de la 
aridez. Esta degradacion comicnza con el calentamiento 
del clima a finales del maximo glaciar. Todo ello conlle- 
va un aumento de la densidad de vegetacion, la infillra- 
cidn aumcnta, asf como la capacidad de almacenamiento 
del suelo arenoso sin consolidar, transformandose en una 
superficie seca, lo que produce un incrernento de los pro- 
cesos eolicos. La carencia de escorrentfa superficial favo- 
jece la conservacidn de los depositor eolicos. El aumento 
de la aridez durante la fase de los mantos de arena se de¬ 
duce por la disminucidn de la densidad de drenaje y an- 
chura de la llanura de inundacidn. Esta fase arida se 
atribuye a la etapa principal de generacion de aguas de fu¬ 
sion glaciar y al flujo hacia el sur de aguas frias en el nor- 
te del Oceano Atlantico entre 14,2 y 13,2 ka. Esta fase 
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arida explica la extensa formacidn de mantos de arena, que 
file una respuesta breve a los cambios climaticos durante 
la retirada del casquete en el Weichseliense {Kasse, 1997). 

En el centre de Espana, sur de la Depresion del Due- 
ro y norte de la Cordillera (Sistema) Central, se localizan 
unos mantos de arena (Fig. 20.28) formados por arenas 
fin as a gruesas sin estructura interna o con laminaciones 
horizontales o de bajo angulo (Gutierrez et ah 2005a), 
que muestran ttpicamente una morfologta plana carente 
de caras de avalancha (dip-faces) (Flyberger et al., 1979; 
Kocurek y Nelson, 1986). Por su proximidad a la Cordi¬ 
llera Central, se pueden considerar como mantos de are¬ 
na perimontanos. Sobre los mantos de arena se reoonocen, 
aunque vagamente, la presencia de dunas parabolicas y 
blowouts {Gutierrez et al., 2005). El reconocimiento de 
estas dunas es complejo, ya que sobre ellas se ha reali- 















FIGURA 20.28 Distribucidn de las 
acumjlaciones edlicas an el sector 
cento-meridional de la Depresido del 
Duero (basado en Crespo, 1977; en 
Gutidirez et a/., 2005a). 


zado ima intensa y densa repoblacion forestal de pinos, 
que comenzo a mediados del siglo xix, y cuyas labores 
distorsionaron los aparatos dunares. Ademas, estan afec- 
tados por procesos naturales postdeposicionales, que 
reducen la porosidad y permeabilidad, tal como la mete- 
orizacion qufmica, disolucion y predpitacion por agua de 
infiltracidn y bioturbacion (Pye, 1983). Estos mantos 
de arena por cambio climatico dan origen a blowouts 
(Fig. 10.42). 

Diez et al, (2002) ban obtenido edades por TL de 
10,21 ± 2,0 ka BP para estos depositos, que correspon- 
den al Younger Dry as. Las numerosas detaciones efec- 
tuadas en esta region por TL, OSL y t4 C proporqionan 


periodos frfos y seoos del Younger Dry as y Aller0d 
(12,5 ± 1,0-10,2 ± 2,0 ka BP) en Los que la reduccidn 
de la vegetacion favoredo la raovil izacion de las arenas 
por el viento. Algunas dataciones de los sediraentos del 
(echo del tnanto de arena comesponden al periodo Atlan- 
tico, en el que la deflacion se redujo por un aumenlo de 
la cubierta vegetal bajo un clima mas suave (Diez y Ba¬ 
teman, 1998; Bateman y Dfez, 1999; Diez et al., 2002). 
Estas acumulaciones muestran una buena correlacion con 
los depositos del Younger Dryas estudiados en el noroeste 
de Europa (Kasse, 1997) e indican que el clima tuvo una 
influenda manifiesta sobre los procesos edlicos durante 
este periodo (Bateman y Diez, 1999; Dfez et al., 2002). 


2010 

h l/i I U Fluctuaciones de las zonas periglaciares 
en el Cuaternario superior 

La mayor parte de las regiones periglaciares se encuentran de invierno y vioeversa. En la actualidad los ambientes pe- 
sobre permafrost. La desintegracidn del mismo tiene lugar riglaciares ocupan el 25 % de la superficie temestre y du- 
cuando el calentamiento del verano supera a las pdrdidas rante la ultima glaciacion pudieron alcanzar un 20-25% 
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mas de extension (French, 1996). El cambio climatico en 
sistemas natural es y antropicos produce una fusion del hie¬ 
lo y la capa activa aumenta de espesor produddndose la 
subsidencia (tennokarst) con la consiguiente desestabili- 
zacion de la superficie (Nelson et al, 2002). 

Posibletnente, la distribucion de las plantas y la exten¬ 
sion de las ecozonas son los criterios mas fidedignos para 
establecer la superficie alcanzada por las areas periglacia¬ 
res en el Cuaternario superior. Todo ello implica fluctua- 
ciones de las zonas de tundra, estepa y bosque para esas 
6pocas. En Alaska central, Jorgenson et al., (2001) descri- 
ben importantes cambios ecologicos, en los que los bos- 
ques de abedules, que se encuentran en las tierras altas ricas 
en hielo, se ban transformado en areas cenagosas como 
consecuencia de la subsidencia debida a la fusion del hie¬ 
lo. Por consiguiente, las investigaciones palinologicas son 
fundamentales a estos efectos y han pemvitido establecer 
zonas de polen y periodos dimatioos (French, 1996). Tam- 
bien los restos de fauna, como molusoos e insedos, ayudan 
ala interpretadon de las condiciones ambientales. Sin em¬ 
bargo, los estudios encaminados a estos fines son escasos. 

El permafrost evoluciona muy lentamente frente a las 
etapas de calentamiento y enfriamiento. En el Pleistoce- 
no superior y Holoceno la fusion de los casquetes y la con¬ 
siguiente elevacion del nivel del mar son cambios mucho 
mas rapidos que la pdrdida de potenda del permafrost para 
esas dpocas (Dawson, 1992). Por ejemplo, el permafrost 
del noreste de Siberia se reconoce continuamente desde el 
Pleistoceno inferior (Washburn, 1979). 

En Europa es donde se posee un mayor grado de co- 
nocimientos en relacion con las fluctuaciones dimaticas 
y de vegetacidn que han tenido lugar durante el Cuater¬ 
nario superior. Btidel (1951) diferendo tres zonas de ve- 
getacion en Europa (zonas de tundra, estepa y bosque) e 
indico que la mayor parte de Europa, al sur de los cas¬ 
quetes de hielo, estuvo afectada por condiciones perigla- 
dares excepto el sur de la Peninsula Ibcrica y las costas 
mediterraneas. No obstante, en la adualidad se calcula que 
la amplitud de la franja periglacial en Europa central y oc¬ 
cidental fue de unos 500 km durante el maximo de la dl- 
tima glaciacion (Weichselian). Esta anchura ha sido 
obtenida fundamental me me a partir de moldes de cuhas 


de hielo y arena y rampas anulares de pingo. El registro 
cliraatico mas importante corresponde al diagrama de po¬ 
len de Grand Pile (Mook y Woillard, 1982) y muestra los 
primeros periodos de desarroilo del permafrost hace unos 
90.000 aiios. Posteriormente se suceden periodos de per¬ 
mafrost separados por interestadiales calidos. 

En la Rusia europea y asiatica tuvo lugar un impor¬ 
tante crecimiento del permafrost en el Cuaternario supe¬ 
rior, hasta alcanzar 700 m de potencia. El permafrost 
continuo y una franja de menor anchura de permafrost dis¬ 
continue se localizaban hasta una latitud de 50 °N, alcan- 
zando en conjunto una dimension de 400-600 km (Fig. 
20.29) (Baulin y Danilova, 1984). La evolucion del per¬ 
mafrost es similar a la de Europa con periodos de creci¬ 
miento, que coinciden con etapas fr£as, alternantes con 
dpocas mas calidas. 

Los dates que denuncian en Norteamerica un perma¬ 
frost relido senalan que corresponde n al dltimo maximo 
gladar (Wisconsin superior), ya que para dpocas pasadas 
la informacidn es muy escasa. La franja de permafrost, al 
sur del Casquete Laurdntido, es de unos 100 km, mucho 
mas estrecha que la del Casquete Euroasiatico. Esto se ex¬ 
plica por un mayor avance del Casquete Laurdntido hacia 
latitudes mas meridionales y, por consiguiente, la zona de 
intensas condiciones perigladares esta mas restringida que 
en Europa. En la Fig. 20.30 se sittian las areas de perma¬ 
frost, junto con las formas indicativas de permafrost fosil 
y otras morfologlas periglaciares inactivas que no requie- 
ren permafrost para su generacion. For otra parte, actual- 
mente el permafrost se encuentra por debajo del 82% de 
Alaska y noroeste de Canada (Pdwd, 1983). En la costa 
de Alaska se reconocen numerosos pingos de sistema 
cerrado y en el interior abundan los de sistema abierto, 
todos ellos son de edad holocena. Tambi^n son significa- 
tivas las extensas terrazas de crioplanacidn del centra del 
territorio. 

En el hemisferio meridional el permafrost parece que 
no ha alcanzado un gran desarroilo, ya que las morfolo- 
gtas descritas no necesitan oondidones de permafrost para 
su origen. tJnicamente se han citado al sur de la Patago¬ 
nia, en Arge ntina, moldes de curia de hielo (Grosso y Cor- 
te, 1989). 



Algunas consideraciones sobre el cambio 
climatico global en las zonas periglaciares 


La predicci6n de un aumento de la temperature, debida 
al efecto invemadera, afectare considerablemente a las 
areas en las que hoy se extiende el permafrost. Como 


antes se ha dicho, ocupa un area aproximada del 25% 
de la superficie terrestre. Como es logico el permafrost 
disminuira de potencia y de superficie aflorante. Un 
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FI GURA 20.29 Mapa de distribution del permafrost durante la ultima glaciation (Valdai superior) en Eurasia (Baulin y Danilova, 1984). 
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FIG UR A 20.30 Reconstnjcdon de la maxima extension de las oondidones periglaciares del Wisconsin superior en Estados 
Unidos, al Surdel casquete de hielo (basado en varies autores, French, 1996). 
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aumento import ante de la capa activa llevara consigo 
modificaciones substanciales en los procesos hidrologi- 
cos, geomorfologioos y biologicos de las regiones de 
permafrost, a los que se unen los problemas de subsi¬ 
dence que afectan a obras ingenieriles. Utilizando mo- 
delos generates de circulacion (GCM S ) y una 
paleorrcconstruccion cientffica, suponiendo un incre- 
mento de temperatura global de 2 °C, se llega a la con¬ 
clusion de que el permafrost continue reducira su 
extension un 29%-67% en el proximo siglo en el he- 
misferio norte (Anisimov y Nelson, 1998). En Canada, 
se supone que el calentamiento sera de +4 °C, lo que 
traera consigo un desplazamiento hacia el norte de 300- 
600 km, tanto para los l (mites del permafrost continuo 
como discontinue (Fig. 20.31) Las areas de permafrost 
son las mas susceptibles al calentamiento global (Boer 
y de Groot, 1990; Smith, 1993). No obstante, los resul- 
lados de la aplicacion de los modelos GCM S no son pre- 
dsos en sus predicciones, pero senalan la direccidn del 
future cambio en las zonas de permafrost (Pissart, 1990). 

Varios estudios seMan que las temperaturas del per¬ 
mafrost se han elevado en los filtimos 20-30 anos. Los re- 


gistros de temperatura Uevados a cabo entre 1970 y L990 
en la Europa artica y en el subartico de Rusia, indican un 
inciemento, a 3 m de profundidad, de 0,6 °C-0,7 °C (Pa¬ 
vlov, 1994). Valores similares se han obtenidoen el Tibet. 
El calentamiento se interpreta, como en otras areas del pla- 
neta, como producido por el cambio climatico global o por 
la tendencia natural de calentamiento del clima. 

El aumento generalizado de la potencia de la capa ac¬ 
tiva inducida por el calentamiento climatico amplifies este 
calentamiento. Se sabe que grandes cantidades de carbon 
organico estan almacenadas en las capas superficiales del 
permafrost. Un extenso incremento del espesor de In capa 
activa lleva consigo la movilizacion hacia la atmosfera de 
este carbon, basicamente como didxido de carbono y me- 
tano, con lo que se intensificara el efecto de los gases in- 
vernadero (Sturm et al., 2001; Stokstad, 2004). 

Por otra parte, el permafrost contiene una valiosa in- 
formacion relieta de los cambios climaticos pasados. Las 
tdcnicas de crioestratigraffa (French, 1998; Murton, 2001), 
junto con los analisis isotdpicos, proporcionan informa- 
cidn sobre las variaciones de potencia de la capa activa que 
han tenido lugar en los tiltimos milenios. 


F1GURA 20.31 Cambios en el 
permafrost de Canada, como 
lesultado de un incremento de la 
tempeiatura de la superficie de 4 
<C (French, 1996). 
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Las regions de selva, sabana y semiaridas, aunqn pre- 
sentan procesos morfogerteticos diferentes y se estudian 
por separado, han estado sometidas a importantes cambios 
d! mati cos durante el Cenozoico, como lo demmcian las 
paleoformas que se encuentran anomalamente en los di- 
fcrentes ambientes indicados. Asf, por ejemplo, las acu- 
mulacions eolicas en la selva del Congo o las lateritas de 
las zonas aridas del sur de la Republica de Niger, atesti- 
guan estas grandes fluctuations climaticas. 

En este capftulo se pretende conocer la evolucidn de 
estas areas durante el Terciario superior y Cuaternario, a 


t —— T 

t I Las regiones aridas 

El estudio de las formas del relieve en las zonas aridas, tec- 
tdnicamente estables y carentes de acciones antropicas sig- 
nificativas, refleja que tnuchos de los modelados existentes 
se han originado bajo una dinamiea geomorfologica dis- 
tinta de la reinante en la actualidad y, por consiguiente, de- 
bemos considerarlas como paleoformas o formas 
heredadas, elaboradas bajo conditions morfoclimaticas 
distintas a las actuates. Por ejemplo, los extensos campos 
de dunas de la region saheliana cubiertos por vegetation 
esteparia indican una mayor aridez durante la dpoca de su 
fomiacion. Igualmente, por la intrincada red de ouads del 
centro del Sahara no circula en la actualidad tin gun tipo 
de escorrentfa durante las crecidas, lo que denuncia epo- 
cas de mayor precipitation durante su generation (Tricart, 
1969,1977). Estos modelados senalan unas profundas mo- 
difieaciones en la reparticion de las zonas aridas en la su- 
perficie del planeta. 

De este tipo de evidences surgid el ya antiguo con- 
cepto de periodo pluvial o fase lacustre, que se puede 
definir como aquel en el que las condiciones hidroldgicas 
y biogcograficas eran mas hiimedas que las actuates, en 
contraposition al periodo interpluvial o artdo end que 
las condiciones fueron mas secas (Rognon, 1980). Esta 
definition tiene en cuenta la disponibilidad de agua, que 
no solo esta condicionada por la precipitation, sino tam- 
biOn por la evapotranspiraciOn. Asf, para una misma pre¬ 
cipitation, un descenso de temperature increments la 
disponibilidad hidrica de los suelos. De este modo, este 
factor doble de precipitation y temperature hace mas di- 
ffcil la exacta definition de periodo pluvial. La alternan- 
tia de periodos pluviales e interpluviales se reconoce en 
los desiertos por un conjunto de datos indirectos de ca- 
tacter muy variado: geomorfologicos, arqueologicos, 
edafoldgicos, palinoldgicos, hidrologicos e hidrogeologi- 
cos (Demangeot, 1981; Tricart, 1969,1977; Goudie, 1992; 
Thomas, 1997a). 


partir del analisis de las formas erosivas y deposicionates. 
Los resultados de dataciones (isotopicas, paleomagnettcas, 
termoluminiscencia, etc.) permiten claborer una secuen- 
cia de sucesos, ordenada adecuadamente en el tiempo, lo 
que posibilita el establecimiento de correlaciones entre 
distintas areas con otras. A partir de estas investigations 
se efeetdan aproximaciones a los cambios climaticos que 
han sucedido en la historia reciente de la Tiena. Tambidn 
de esta manera, se pueden aportar datos e interpretacio- 
nes valiosas para la prediccion del clima fiituro (Petit-Mai- 
re, 1999). 


21.1.1 Sistemas fluviales 

Aunque las precipitations son escasas en los medios ari- 
dos, la escorrentfa superficial para doji came nte juega un 
papel fundamental en la elaboration de las formas de re¬ 
lieve de estas areas. Esto es debido a la escasa cobertera 
de vegetacidn existente y a la carentia bastante generali- 
zada de suelos qn hace qn el substrato geologico no estd 
protegido, estando sometido por consiguiente al impacto 
de las gotas de lluvia. Las precipitaciones, aunque esca¬ 
sas, son freenntemente violentas y poseen una distribu- 
tidn temporal irregular. Asf, en las zonas semiaridas 
saharianas existe por termino medio una crecida por ario, 
pero en las regions de mayor aridez pnden transcurrir 
hasta diez arios sin qn circule agua por los ouads. 

Muchos son los autores qn se han preocupado de la 
importantia del cambio dimatico en la modification de 
los procesos geomorficos en los sistemas fluviales. En 
Schumm (1977) y Knox (1984a, b) se recogen con dete- 
nimiento los efectos directos e indirectos del clima sobre 
estos sistemas. En las regions aridas, donde la cubierta 
vegetal es escasa, las variations de vegetation, como con- 
secuenda del cambio climatico, pueden produtir modift- 
caciones importantes en la hidrologta. Asf, Knox {1984a, b) 
establece un umbral crftioo de cobertera de vegetacion que 
puede ser de un 70%, correspondiente a una precipitation 
media anual de 400-500 mm. Para valores inferiorcs al 
70% aumenta muy repidamente la cantidad de snlo ero- 
sionable. Estas circunstantias se reflejan muy claramente 
en la curva (Fig. 21.1) de Langbeim y Schumm (1958) en 
la que se relationa la precipitation media anual con la pro- 
duocidn anual de sedimentos. En los desiertos, a medida 
que aumenta la precipitation, la escorrentfa se hace ma¬ 
yor y la erosidn va en aumento hasta alcanzar un maximo 
alrededor de unos 300 mm de precipitation. Cuando dsta 
se incrementa, la cobertera de vegetacion es cada vez ma- 
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F1GURA 21.1 toriacion de la pdrdida de sedimentos en 
sistemas fluviales en funcion de la predpitacidn media anual 
(Langbein y Schumm, 1958). 


yor y la produccion de sedimentos disminuye rapidamen- 
te. De este modo, mientras que en los desiertos muy ex¬ 
tremes la erosion hidrica es pequena, en las regiones 
semiaridas la esoorrentfa a partir de precipitaciones de tor- 
menta es muy frecuente y la produccion de sedimentos al- 
canza los valores mas altos. Esta gratica refleja tambien 
la importancia que tiene la cobertera de vegetacidn como 
medio mas eficaz para redudr la esoorrentfa superficial y 
la erosion del suelo. Pero estos maxi mos de generation de 
sedimentos varfan en funcion de las temperatures 
(Schumm, 1965) (Fig. 21.2), de tal foima que a medida 
que aumenta la temperatura los maximos de erosion se si- 
tdan con mayores precipitaciones. Es decir, que para tem- 



FIC UR A 21.2 Efecto de la temperatura con respecto a la 
lelacidn de p£idida de sedimentos y precipitacion media anual 
(Schumm, 1965). 


peraturas mas elevadas y con una mayor evapotranspira- 
cidn se necesita mas precipitacion para mantener el por- 
centaje de cobertera vegetal, la escorrentla es menor y el 
maximo de produccidn de sedimentos se desplaza a la de- 
recha. 

En areas semiaridas, que como hemos visto corres- 
ponden a zonas de gran erosion, las inundaciones tambidn 
son mucho mas frecuentes, ya que el agua de las precipi¬ 
taciones discurre superficialmente con gran celeridad. Para 
cuencas con distintas areas de drenaje (Fig. 21.3) la mag- 
nitudde la inundacidn aumenta considerabletnente a me¬ 
dida que la precipitacion media anual disminuye desde 
unos 500 mm a aproximadamente 375 mm (Knox, 1972). 
Esto indica que un cambio dimatico de nelativamente hu- 
medo a seco producire un ensancham ie nto del canal pare 
acomodarse a crecidas mas importantes. 

Igualmente, la densidad de la red de drenaje tiende a 
aumentar en las regiones semiaridas y disminuye, en 11- 
neas generales, con el aumento de las precipitaciones 
(Gregory, 1976) (Fig. 21.4). La grafica indica una dismi- 
nucion brusca de la densidad a partir de 800 mm. Logi- 
camente existen variaciones como consecuencia de los 
distintos tipos de roca, relieve y vegetacidn. 

Todos estos ejemplos ilustran la sensibilidad del mo- 
delado en estas areas al cambio climatico. En regiones ari- 
das la vegetacidn es mas sensible al clima y una ligera 
modificacion en la cobertera vegetal puede producir cam- 
bios hidrologicos significativos. Por consiguiente, en es¬ 
tas regiones la intensidad de la erosidn puede variar 
substancialmente como respuesta a cambios de clima no 
muy acusados. 

Las oscilaciones en las temperatures y precipitaciones 
que han tenido lugar a lo largo del Holoceno (10.000 lil- 
timos anos) han sido de escasa magnitud (±2 °C y +10- 
20% de predpitacidn) (Lamb, 1977), pero fueron lo 
suficientemente importantes como para afectar a la inten¬ 
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F1GURA 21.3 Re lac ion entia la magnitud da la inundaddn 
con un periodo da refomo de 50 anos y la predpitacidn madia 
anual, para tres cuencas de drenaje de distnta superficie 
(Knox, 1072). 
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FIG UR A 21,4 Relacion entns la densidad de dnenaje y la 
precipitacitin media anual (Gregory, 1976, modificada por 
Charley etf 1964). 

sidad de muchos prooesos geomdrficos que detenninan la 
estabilidad morfologica de ios modelados, especialmente 
la de los sistemas fluviales {Knox, 1984a, b). 

21.1.1.1 Las laderas y su evolution 

En secuencias de rocas estratificadas es donde mejor se re- 
conoce el perfd caracterfstico de las laderas de regiones 
aridas. Este esta constituido en su parte superior por una 
oornisa, en la parte media aparece una ladera cubierta par¬ 
tial o totalmente de detritos y al pie del mismo se suele 
observar una ligera concavidad basal, a partir de la cual 
se desarrolla un pedimento (King, 1962). 

En el estudio de las laderas de una gran parte del te- 
rritorio de Estados Unidos se pone de manifiesto la in¬ 
fluence del clima en la evolucidn y morfologia de los 
perfiles (Toy, 1977). Con el fin de minimizar la influen¬ 
ce geologies y cstructural el autor llevo a cabo los Iraba- 
jos sobre lutitas marinas con buzamientos menores de 5°. 
De la investigacion se deduce que las laderas en zonas ari¬ 
das tienden a ser mas cortas, mas abruptas y con un radio 
de curvatura mas pequeno que las de las regiones hiime- 
das (Fig. 21.5). 



FIGURA 21.5 Perfiles de ladeia esquematicos para 
dfeientes climas (Toy, 1977). 


Un ejemplo de evolucion de laderas, en una zona se- 
miarida, durante el Holoceno Superior en el sector central 
de la Depresion del Ebro lo propordona el trabajo de Pena 
et al., (1996). Establece un conjunto de etapas basado en 
6pocas de acumulacion y de incision, apoyado en estudios 
y dataciones arqueologicas (Fig. 21.6). En la etapa Bron- 
ce final, los asentamientos se localizan en zonas elevadas. 
Varios se han excavado y las laderas se cubren de dep6si- 
tos. Climaticamente esta etapa coiresponde a finales del 
Suboreal, periodo mas frfo y hiimcdo que el actual (Lamb, 
1977; Bind iff, 1982). En la etapa Hierro-Ibdrico continfi- 
an los poblados en lo alto de los cerros, prosigue la acu- 
mulacidn de laderas y al final de esta etapa comienzan las 
incisiones de las laderas (Burillo et al., 1981a, b, 1983, 
1986; Gutierrez y Plena, 1989, 1992, 1998), y se genera- 
liza el acarcavamiento en dpoca Ibdrica. El clima en la 
Edad del Hierro sigue siendo hdmedo y frfo. Gribbin y 
Lamb (1978) la denominan Epoca Frfa de la Edad del Hie¬ 
rro y a partir de entonces se produce el cambio dimatico 

e 



FJGURA 21.6 Esq us mas evolutivos de las laderas y 
rellenos de valle desde el Bronce final hasta la actualidad. Los 
simbolos indican los emplazamientos mas habitiiales para los 
asentamientos humanos en las distintas epocas (modificada 
de Pena et at., 1996). 
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que da inicio al Subatlantico (Wenland y Brison, 1974; 
Lumley et al., 1976; Lamb, 1977). 

En La 6poca romana, cambia el tipo de doblamiento y 
se construyen casas dispersas o villas, junto a las tierras 
cultivadas y en la morfog^nesis de las laderas domina la 
incision que genera carcavas y paleoladeras o facetas 
triangulares de ladera, que actuan como formas aisladas. 
De tal modo, la progresiva erosidn de las laderas, tambten 
trae consigo la reduction de las facetas triangulares. Du¬ 
rante la dpoca medieval, con la llegada de los arabes se 
tiende a ins talar en torno a cerros protectories. En esta £po- 
ca, el Periodo Subatlantico tiene su maximo calentamien- 
to en la 6poca medieval (Gribbin y Lamb, 1978), en el que 
se produce el Fequeno dptimo. 

Estos procesos y formas resultantes se reoonocen en las 
laderas y rellenos de valle tanto en la Depresion del Ebro 
(Zuidam, 1975,1976,1976b; Burillo etal., 1985,1986; Pe¬ 
ll iccr et al., 1986; Stevenson et al., 1991; Pena y Gonzalez, 
1992; Soriano y Calvo, 1987; Soriano, 1989; Pena a al, 
1991, !993;Arauzoy Gutitirez, 1994; Madding al., 1994; 
Mackliny Passmore, 1995; Harvey y Gutierrez, 2005) como 
en la Cordillera Ibtiica (Burillo et al, 1981a, b, 1983). To- 
das estas investigaciones ponen de maniftesto una buena co- 
rrelacion climatica para las acumulaciones de ladera del 
Brora* final-Hierro. Porel contrario, aunque localmente en 
los rellenos de valle se presents una correlation climatica, 
en muchos se observa un diacronismo, muy posiblemente 
debido a la fuerte presion antropica sobre el medio. 

La menor sol ubilidad de las calizas inhibe en gran par¬ 
te el desarrollo de morfologfas karsticas. Se considera que 
por debajo de 250-300 mm de precipitation no se desa- 
rrollan modelados karsticos (Sweeting, 1972). Los estu- 
dios sobre tasas actuates de disolucion llevados a cabo 


sobre tumbas de calizas en Haifa (Klein, 1984) y Jerusa- 
len (Danin, 1983) senalan una velocidad de meteorizacion 
de unos 0,005 mm/ano, aunque esta disolucion panece es- 
tar influenciada por polucion urbana y actividad micro- 
biologica. Por consiguiente, la disolucion es muy baja a 
pesarde que en ambas ciudades la precipitation es de unos 
600 mm. Mas al Este en el Desierto de Judea (Israel), las 
laderas desarrollados sobre calizas y margas del Cretatico 
superior se presentan regularizadas, con perftles convexo- 
cdncavos y disectadas por erosion fluvial en su base, y cu- 
biertos de una delgada capa de detritos (Fig. 21.7). Por 
debajo deella, se reconocen lapiaces bien desarrollados del 
tipo Iduftkarren (lapiaz estructural) (Fig. 21.8), hoUkarren 
(lapiaz oqueroso) y kamenitzas (cuencas de disolucion) en 
areas con una predpitacion de 100 mm. Las grietas de los 
lapiaces estructurales aparecen en numerosos lugares to- 
talmente rellenas de CaC0 3 secundario con estructura 
hojosa (Fig. 21.9). Estas circunstandas parecen indicar una 
antigua etapa de mucha mayor precipitation que la actual 
y otra posterior, mas arida, de precipitation de carbonatos 
entre las fracturas del lapiaz. 

21,1,1 .2 Facetas triangulares de ladera 

El conotimiento de los procesos desarrollados en laderas 
de ambientes aridos y semiaridos ha progresado conside- 
rablemente en las dltimas d6cadas. Sin embargo, los tra- 
bajos relativos a la evolution de las mismas son escasos, 
debido a la difieultad de llevar a cabo dataciones que si- 
trien temporalmente las diferentes laderas relictas. No obs¬ 
tante, en los medics semiaridos en los que existe un mayor 
porcentaje de oobertera vegetal y ha habido una ocupacion 
humana desde antiguo, es posible encontrar restos carbo- 



FtCL'RA 21.7 Laderas 
regularizadas sobre calizas y 
margas dal Greticico superior, 
que afloran como consecuencia 
de la incisidn de los barrancos. El 
perfil corwexo-cd ncavo pa race 
hdicar una etapa previa mas 
humeda que la actual (260 mm). 
Desierto de Judea. Israel. 
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F1GURA 21.8 Lapiaz 
estructural (tduftkanren) 
exhumado de la cubierta de 
detritos de la ladera con grietas 
ampliamente ensanchadas por 
dsolucion en un area con 100 
mmde precipitadon actual. Kalla, 
Mdbar Yehuda. Desierto de 
JUdea (Israel). 



FIGDRA 21.9 Grietas del 
lapiaz estructural rellenas por 
GaCO s secundaria con estructura 
hojosa. Kalia. Midbar Yehuda. 
Desierto de Judea (Isiael). 



nosos y materiales arqueologicos en el interior de los de¬ 
positor que posibilitan su datacidn. Ademas, reciente- 
tnente las dataciones se ban incrementado utilizando la 
tScnica OSL. 

Las acumulaciones de ladera pueden estar afectadas 
con posterioridad a su elaboracion por una etapa de pre- 
dominio de la incision, que puede destruir toda la acu- 
muladdn o dar origen a laderas relictas denominadas talus 
flatirons (Koons, 1955). Tambidn se conocen como tr i¬ 
partite slopes (Gossraann, 1976) y triangular slope facets 
(Biidel, 1982). Estas morfologfas presentan en planta for¬ 
ma triangular o trapezoidal y se localizan alrededor y se- 


paradas del escarpe (Figs. 17.15 y 21.10). Por consi- 
guiente, la generacion de las facet as requiere la alteraan- 
cia de etapas acumulativas y erosivas en la evolucion de 
las laderas. El desarrollo de varias de estas etapas puede 
dar origen a una secuencia de talus flatirons, de manera 
que las mas iedentes se sitiian proximas al escarpe. Estas 
formas relictas no son muy frecuentes a nivel global y esto 
se debe a que se localizan preferentemente en formacio- 
nes estratificadas con disposicion subhorizontal, en las que 
la cornisa sobreyaoe a materiales fadlmente erosionables 
que pueden ser evacuados rapidamente por los procesos 
de encajamiento (Koons, 1955; Everard, 1963; Biidel, 
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F1GURA 21,10 Corte 
esquematico de Ids materia les 
miocenos y de la secuencia de 
dnco etapas de ewlucidn de 
ladera. Cerro de San Pablo, 
Villanueva de Hueiva (provincia 
de Zaragoza). Depresion del Ebro 
(Gutierrez ef at., 1996). 


1970; Blume y Barth, 1972; Gerson, 1982; Gerson y 
Grossman, 1987; Schmidt, 1989, 1994; Arauzo et al., 
1996a). Ademas, la cornisa debe ser poco potente con el 
fin de que la acumulacidn de detritus no sea excesiva 
{Schmidt, 1987) de forma que su destruction y retroceso 
del escarpe sean rapidos. Por otia parte, la alternancia de 
capas duras y blandas por debajo de la cornisa dificulta la 
generation de las facetas triangulares de ladera. 

Una vez indicados los factores que favorecen la for- 
macion de los talus flatirons, se hace preciso conocer las 
causas generadoras de los mismos. Koons {1955) inter- 
preta los talus flatirons a partir de un balance discontinue 
entre el suministro y la remocidn de detritos en la ladera 
(Fig. 17.12). A este origen no cfclico se opone una inter¬ 
pretation basada en la modification de los procesos mor- 
fogendticos dominantes como consecuencia de cambios 
dimaticos {Everard, 1963; Gerson, 1982; Gerson y Gross- 
man, 1987; Sancho et al., 1988; Schmidt, 1989, 1994; 
Arauzo et al., I996a,b; Gutierrez et al., I998a,b) (Fig. 
21.11). Para epocas recreates se senala tambi^n la posible 
intidentia de la accion antrdpica en la modificacion de los 
procesos geomorfologioos (Everard, 1963; Sancho et al.. 



FIG DR A 21.11 Evoluddn de una secuencia de facetas 
triangulares de ladera. H = r&gimen pluvial. 5= regimen 
rite ip I u vial. La laceta senala el final de los periodos pluviales 
(GeiSOn, 19B2). 


1988; Gutierrez y Pena, 1989,1992, 1998; Arauzo et al., 
I996a,b; Gutierrez et al., 1998 a,b). 

La importancia de los cambios dimaticos ha sido am- 
pliamente discutida para diversos tipos de modelados. En 
negiones des^rticas con escasa cubierta vegetal, las varia- 
dones de la misma debidas a cambios dimaticos pueden 
condudra importantes modificaciones en las conditiones 
hidrol6gicas. Las caracleristicas dimaticas del centro de 
la Depresion del Ebro coinciden en la curva de Schumm 
(1965) con los puntos de maxima produccidn de sedi¬ 
mentos. Segfin esta grafica, d^biles variaciones en la tem- 
peratura y precipitation anual pueden modificar el 
porcentaje de cobertera vegetal y, como consecuencia, se 
produciran variaciones en la produccion de sedimentos. 

Por otra parte, en los periodos mas hdmedos (pluvia¬ 
les) son mas activos los procesos de production de sedi¬ 
mentos en la cornisa, sobre todo los de zapamiento y 
slump. Esto se debe a un aumento de la infiltration y del 
flujo subterraneo por endma de las capas impermeable s 
(Ahnert, 1960). Cuando tiene lugar una disminucion de la 
temperatura se incrementa el numero de dxas de helada al 
aiio, por lo que sera mayor la produccion de sedimentos 
del escarpe por crioclastia. 

La interpretation climatica de las etapas de acumulation 
e incision nos (leva a establecer una posible correlation con 
secuentias dimaticas conocidas. Las dos etapas mas re- 
dentes de acumulation de ladeias estan ampliamente re- 
presentadas en todo el noreste de Espaha (Gutitirez y Pena, 
1989, 1998) y han sido datadas en numerosos lugares por 
tdcnicas arqueologicas y radiomdtricas. La acumulacidn 
mas retiente, Post-Medieval, puede coxrelacionarse con la 
Pequena Edad del Hielo (1450-1850 a.D.) (Grove, 2004). 
La acumulation de la etapa anterior se produce durante la 
Epoca Fria de la Edad del Hielo (2.900-2.300 BP) (Lamb, 
1977; Gribbin y Lamb, 1978; Grove, 1979; Harding, 1982). 
Gutidrrez y Pena (1989, 1992, 1998) y Gutierrez et al., 
(2003,2006) correlacionan para el noreste de la Peni nsula 
Ibdrica estas dos etapas de acumulacidn con estos dos pe- 
rfodos fri'os (Fig. 21.12). 

En la actualidad linicamente se disponen de varias da- 
tationes para acumulationes mas antiguas a las titadas an- 
teriormente, ambas obtenidas por C 14 en Mezalocha y 
Chalamera (provincia de Zaragoza) (Gutidrrez et al, 
1998, 2006). En principio, existe una buena correlation 
con los sucesos Heinrich establecidos a partir del estudio 
de testigos del fondo oceanico profundo del Atlantico 
Norte. Las edades obtenidas para las acumulationes po- 
drian conesponder con los eventos H3 (27,8-28,5 ka BP) 
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FIG UR A 21.12 Relaciones entre etapas acumulativas 
y enosivas en depositos de ladera del r>orests de Espana 
y las 4pocasGlirn£ticas del Holooeno superior (Gutierrez 
yPeria, 1989). 

y H4 {35 ka BP) (Heinrich, 1988; Bond et al , 1993,1997, 
1999). Un evento Heinrich esta representado por sedi- 
mentos de origen glaciar procedentes de la fusion de ice¬ 


bergs con escasos foramimferos. Las etapas de generacidn 
de estos eventos se encuentran en re lac ion con una enor- 
me profusion de icebergs, resultantes de rapidos des- 
prendimientos en los casquetes de hielo septentrionales. 
Estas eiseunstancias traen consigo un enfriamiento gene- 
ralizado de las aguas superiiciales del ocdano. Como con- 
secuencia, los aires frfos procedentes del Atlantico 
penetran en la Depresion del Ebro. Este descenso de la 
temperatura produce una disminucion de la evapotrans- 
piracion y, por consiguienle, un incremento de la dispo- 
nibilidad hfdrica del suelo, lo que da lugar a un aumento 
de la cobertera vegetal. Estas condiciones parecen ser las 
adecuadas para un predominio de la acumulacidn de se- 
dimentos en las laderas. Estos eventos Heinrich tienen lu¬ 
gar en mementos de extremo enfriamiento atmosf&ico y 
van seguidos por interestadiales netos y cortos (Dansgaard 
et at, 1993). 

De todo ello se deduce que las etapas de acumulacidn 
coinciden con periodos climaticos frios, mientras que las 
etapas de incisidn conesponden con periodos climaticos 
calidos en los que se individualizan las faoetas triangula¬ 
res de ladera. Por tanto, las secuencias de Mas flatirons 
parecen registrar cambios climaticos. 

En ambientes semiaridos, estos cambios en los siste- 
mas de ladera, que dan lugar a tains flatirons, se produ- 
cen en relativamente breves espacios de tiempo. No 
obstante, en areas con una aridez mas acusada {Fig. 21.13) 
se hacen necesarios cambios climaticos del orden de 100 
ka, para generar estas laderas relictas (Gerson, 1982; Ger- 
son y Grossman, 1987; Bull, 1991; Schmidt, 1994,1996). 

Los datos cronologicos que se disponen en la actuali- 
dad son muy escasos y es necesario tener muchas mas da- 
taciones que permitan comprobar esta gdnesis climatica. 
Si las investigaciones que estamos llevando a cabo corro- 


FIGURA 21.13 Secuericia de 
triangjlares de ladera, 
Makhtesh Ramon. Desierto del 
Negev (Israel). 
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boran esta hipdtesis, sera posible obtener una curva cli- 
matica para esta region durante el Pleistocene Superior y 
Holoceno. Por otra parte, dada la situacidn intermedia de 
la Peninsula Ulrica entre Europa y Africa, estos trabajos 
pueden ser de gran utilidad para una posible correlacidn 
con los periodos pluviales del Norte de Africa y las fluc- 
tuaciones climaticas ieconocidas en Europa central y sep¬ 
tentrional. 

21.1,1,3 Las rambtas o arroyos 

Ramhla es un termino utilizado fundamentalmente para 
designar a cursos fluvialcs efimeros de las zonas semia- 
ridas de la cuenca mediterranea espanola. Estos cursos 
tienen fondo piano y paredes verticales y solo son fun- 
cionales cuando se producer grandes aguaceros, que dan 
lugar a crecidas que movilizan una importante caiga s6- 
lida (Segura, 1990). Arroyo es un vocablo introducido 
por los oolonizadores espanoles en los desiertos del Ges- 
te de los Estados Unidos y se aplica a cauces desde 5 a 
200 km de largo, con secciones Iransveisales profundas 
y de fondo piano. Es un curso intermitente que estaafec- 
tado por tormentas esporadicas y se encaja en un mate¬ 
rial, por lo general, no consolidado (American Geological 
Institute, 1972; Bull, 1997; Tchakerian, 1999; Goudie, 
2004g). En estos sistemas aluviales se pueden diferenciar 
distintas etapas de acumulacidn y encajamiento (Figs. 
21.14y 21.15). 

La region en la que estos sistemas geomorftcos ban 
sido estudiados mas profundamente es la de los desiertos 
norteamericanos y de ahf derivan los conocimientos mas 



FKJLRA 21.14 Esq lie ma obtenido a partir de diferentes 
fotografias en el q je se reconooen barrancas discontinues 
(1) formados en valles tributaries, que coalescen por erosidn 
lemontante {6). En estos valles hay dos knickpoints £>,3). El 
encajamiento del fondo del valle da Iugar a terrazas (4,5). Los 
lellenos de valle (?) se originan a partir de piocesos de 
erosidn lateral y longitudinal (Brioe, 1966). 


avanzados en los campos de la Hidrologfa, Paleohidrolo- 
gta, Geomorfologia y Cambio Climatico. La sedimentacion 
de los rellenos de valle por cursos efimeros discontinuous 
se lleva a cabo con precipitaciones que fluetdan entre 100 
y 500 mm (Bull, 1997). La temperature controla la esco- 
rrenti'a al influir en la evapotranspiracion y en el tipo y 
densidad de vegetacidn. Estos efectos son mas acusados 
en las regiones aridas que en las subhumedas y Mmedas 



FIG UR A 21.15 Terraza 
elaborada en un rellenode valle 
por encajamiento del Barranco de 
Vlllafianca. Villafranca de Ebro 
(provincia de Zaragoza). 
Depresidn del Ebro. 
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(Langbein et a!., 1949). El material que se sedimenta en 
estos cursos effmeros deriva fundamentalmente del sumi- 
nistro de arena, limo y arcilla, procedente de la erosion de 
las laderas. Con posterioridad, estas partfculas se movili- 
zan facilmente, excepto los niveles de arcilla en los que 
disminuye la infiltration y aumcnta la cohesion. 

For otra parte, la acdon antropica es importante ya que 
el hombre modifica la cubierta vegetal de muchas mane- 
ras: sobrepastoreo, exceso de construociones, deforesta- 
cidn, incendios, etc. El incremento de la biomasa afecta a 
la xesistencia a la erosidn del canal (Graf, 1979). En este 
sentido, Cooke y Reeves (1976) muestran como la intro- 
duccion de animates herbivoros en Nuevo M^jico y Ari¬ 
zona ha desencadenado un importante incremento en la 
oosidn de los suelos. 

En las ramblas o arroyos se reconocen varies niveles 
escalonados (Fig. 16.71), dentro de los sedimentos que re- 
llenan estas formas, que resultan de la alternancia de dis- 
lintas etapas de agradacion e incisidn. En el centro de la 
Depresidn del Ebro se desarrolla una intrincada red den- 
drftica de valles de fondo piano (localmente denominados 
«vales») sobre materiates margoyesfferos miocenos (Fig. 
21.16), que aparecen incididos, reconocidndose varies ni- 
veles con sedimentos de edad holocena (Pena et al ., 1993; 
Arauzo y Gutierrez, 1994). En los curso effmeros se re¬ 
conocen tambidn dpocas de carencia de sedimenta cion, 
que se registran por perfiles de suelo indpientes. Por con- 
siguiente, estos cursos effmeros se caraderizan por pe¬ 
ri odos de sedimentation prolongada, que alternan con 
breves hiatos con canales someros encajados y desarrollo 
de entisotes (Leopold, 1994). 

Al prooeso de agradacion, acabado de describir, se su- 
cede una etapa de degradacion, que corresponde a un en- 


cajamiento de la rambla que comienza con una incision ra- 
pida seguida de un descenso exponencial, como conse- 
cuencia de la aproximacion a un nuevo nivel de base de 
erosion (Bull, 1997). Para el Sur de Arizona Cooke y Re¬ 
eves (1976) proponen un modelo sobre las diversas cau- 
sas de iniciacion del encajamiento del arroyo en el que 
interaccionan multitud de variables. Las principales son 
los cambios en el uso del suelo, las variaciones alealorias 
en la frecuencia y mag nit ud de los procesos y los cambios 
climaticos seculares. El primero y el ultimo pareoen ser 
las causas principales del comienzo de los arroyos. No 
obstante, el origen de los mismos es un dasico ejemplo 
de equiff nalidad o convergencia de formas, en el que es 
muy diffcil serialar un unico mccanismo (Cooke y Reeves, 
1976). 

En el estudio del origen del encajamiento en los arro¬ 
yos es muy comptejo separar la accion antropica de los 
cambios climaticos seculares o de corta duracion. Otra for¬ 
ma mas simple de afrontar el problema es serialar que se 
produce un aumento de la erosion por las aguas de esco- 
rrentia y una disminucidn de la resistencia a la erosion en 
los sedimentos del arroyo. En cualquier caso, la vegeta¬ 
tion parent ser la clave en la iniciacion y desarrollo del 
arroyo. La cubierta vegetal, tanto de ladera como de ribe¬ 
ta (Fig. 21.17), responde rapidamente a los cambios de 
temperature, precipitation y a la interferencia antropica. 
Dentro de las modificaciones en el uso del suelo, el so¬ 
brepastoreo en zonas aridas con suelos limosos da lugar a 
un descenso de la cubierta de vegetacion, intenso pisoteo, 
incremento en el impacto y salpicadura por gotas de Uu- 
via y, por consiguiente, una disminucion de la capacidad 
de infiltracion. Todo ello, junto con las practicas de cons- 
tmccion (cam i nos, ferrocarriles, puentes), deforestacion y 


FIG UR A 21.16 Vista aerea de 
la red dendritica de valles de 
tmdo piano -elaborada en y£$os y 
mangas miocenas. Centra da la 
Depresidn del Ebro. 
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fuegos son las principales causas desencadenantes debi- 
das a la actividad humana. Dos ejemplos ilustran estas cau¬ 
sas antropicas. 

Thornes (1976) en su trabajo sobre la Cuenca de Ai- 
mazan (Soria) indica que el exceso de pastoreo debido, por 
un lado, a su propia cabana y, por otro, al ser ruta de tras- 
humantia hacia los pastes de verano del Urbion «es un 
factor importante en la intensa erosion de estas areas», a 
causa de la disminucion de una gran parte de la vegeta- 
ci6n esteparia. Esto ha dado iugar a un desencadenamiento 
de la erosion con la generation de barrancos que inciden 
en los terrenos tertiarios, constituidos por materiales fa- 
dlmente erosionables. 

Un probleraa similar surgio durante la colonization del 
suroeste de los Estados Unidos. Los colonos llegaron en 
gran ntimero, construyeron numcrosas granjas y caminos 
y trasladaron a estas tierras decenas de miles de cabezas 
de ganado vacuno. Todas estas dreunstandas condujeron 
a la desaparicidn de una gran parte de la vegetation exis- 
tente, comenzando un intense arroyamiento que produjo 
en muy pocos ahos encajamientos en bairancos de mas de 
50 m de profundidad. Este prooeso erosivo tuvo Iugar en- 
tre 1850 y 1920 y especialmente de 1870 a 1890. Los co¬ 
lonos se vieron forzados a emigrar nuevamente hacia areas 
mas favorable s. Este cambio ambiental de origen antropi- 
oo es conocido desde hace mucho tiempo y Cooke y Re¬ 
eves (1976) lo han estudiado a fondo en una excelente 
monograffa. 

Otros autores (Bryan, 1941; Antevs, 1952) sostienen un 
origen mixto para los encajamientos y senalan que la ve¬ 
getation estaba debilitada, a finales del siglo pasado, por 
un cambio dimatico, a lo que se sumo el sobrepastoreo. 
Esta hipotesis parece encontrar un apoyoen estudios den- 
drocronologicos, que ap untan la existencia de un periodo 


FIG URA 21.17 Ramblao 
arroyo con el esuce cubierto con 
una vegetacion 

fundamentalmente arbustiva. Las 
parades son veiticales y estan 
oonstituidas por materiales 
Mcilmente erosionables. Barranco 
Grande. Las B^idenas Reales 
(Navara). 

de precipitaciones mas bajas (Stockton y Fritts, 1971). 

Otro de los modelos propuestos por Cooke y Reeves 
(1976) es el relative a las variaciones aleatorias en la fre¬ 
cue ncia y magnitud de los procesos. Una causa que pue- 
de conducir a la indsidn es el descenso tectonico del nivel 
de base (Bull y Pearthree, 1988). Otra esta en nelacidn con 
la capacidad erosiva, que aumenta exponendalmente con 
el incremento del caudal (Leopold et al., 1964). Elio da 
Iugar a inundaciones ocasionadas por tormentas. Estos 
eventos producen encajamientos, mienlras que en los pe- 
riodos de menor caudal piedomina la agradacion. Schumm 
y Hadley (1957) sugieren que se deben a ajustes internos 
dentro del sistema fluvial. Para pequenas cuencas, meno- 
res de unos 50 km 2 , la sedimentation puede produtirse por 
disipacion del flujo, producido por infiltration, evapora¬ 
tion, etc. Estos autores generalizaron estos cambios y pro- 
pusieron un ciclo de erosion semiarido en el que se 
contempla la evolution de la agradacion e incision para 
pequenas cuencas de drenaje (Fig. 21.18). 

Los cambios climatic os men ores y seculares consti- 
tuyen el (iltimo modelo sobre las causas de la incision. 


k 

- -- Aluwonafniento --Encajamiefito 

FIGL’RA 21.18 Ciclc de aluvionamiento y encajamiento en 
pequeftas cuencas de dienaje semiaridas (Schumm y Hadley, 
1957). 
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Para periodos de corta duracidn hay suficientes evidendas 
de que en estos sistemas la erosidn y sedimentacidn res- 
pondcn al cambio climatico, asi como a la accidn huma- 
na. Leopold (1976) instrumentd cursos effmeros en Nuevo 
tvfejico, con el fin de analizar sus tnodificactones, duran¬ 
te un periodo de 15 anos y dedujo que los arroyos que ha- 
bfan erosionado durante todo el siglo, a partir de 1961 
cambiaron su tendenda hada la agradacidn. Atribuyo el 
cambio al enfriamiento posterior a 1940. Hereford {19S4) 
describe una situacidn similar en Arizona. Por otra parte, 
las respuestas hidroldgicas y geomorfoldgicas ante las os- 
dlaciones de El Nino pueden producir sequias (Andrade 
y Sellers, 1988) o grandes inundaciones en el suroeste de 
los Estados Unidos. Hay que tener en cuenta que esta per- 
turbacion clima tica es persistente. 

No hay duda de que en las zonas semiaridas, durante 
las dpocas de colonizacion, que afectaron al suroeste de 
Estados Unidos, Surafrica, India y Australia, el encaja¬ 
miento de los cursos fluviales se incrementd notoriamen- 
fe (Cooke et al., 1993). Sin embargo, en periodos 
prehistoricos la alternancia de agradacion e incisidn pare- 
ce ser debida a cambios climaticos (Antevs, 1952). Otros 
investigadores, mediante estudios dendrocronoldgicos, con 
registros de miles de anos, senalan la alternancia de dpo- 
cas secas y hiimedas que se nelacionan con etapas de en- 
cajamiento y sedimentacidn. A conclusiones parejas se 
Uega utilizando datadones de |4 C y restos arqueologicos. 

Leopold (1994) lleva a cabo una smtesis de la historia 
d imatica, con posterioridad al retroceso de los hielos Wis¬ 
consin, basada en las numerosas investigaciones llevadas 
a cabo sobre los depdsitos aluviales del suroeste de los Es¬ 
tados Unidos. Se reconoce un periodo de agradacion, des- 
de la ultima glaciacion, hasta el Periodo Altitdrmico u 
(Optimo Climatico, hace 4.000-6.000 anos. Durante las 
condiciones aridas de este periodo se desencadend una 
amplia erosion en los rellenos de valle, que produjo te- 
nazas de hasta 10 m sobre su cauce. Con posterioridad se 
desarrolld otro periodo de agradacidn que finalizd alrede- 
dor de 1200-1400 anos d.C. (Periodo Calido Medieval u 
Optimo Climatico Secundario). Eneste periodo seco tuvo 
lugar nuevamente un predominio de la incisidn de los de¬ 
pdsitos fluviales anteriormente depositados. En la etapa 
hiimeda y fr fa correspondiente a la Pequena Edad del Hie- 
lo (1450-1850 d.C.) se renueva la agradacion. Entre 1880 
y 1920 tiene lugar un cambio hacia la aridez que produce 
la erosidn de los valles. 

Esta propuesta es de caracter general y obedeee a los 
datos existentes, pero no es universal. Esta secuencia de 
etapas de agradacidn y erosidn puede ser distinta para los 
Iributarios de cabecera que para los canales principals 
(Balling yWfells, 1990). Ademas, es improbable que exis- 
la un sincronismo entre las etapas de degradacidn dentro 
de una amplia region, ya que cada sistema fluvial tiene una 
diferente sensibilidad a las perturbaciones dimaticas (Bull, 
1997). Este autor calcula en menos de 100 anos el tiem- 
po necesario para el encajamiento, pero se requieren mas 


de 500 anos para completar la agradacidn de canales en- 
cajados. 

En conclusion, es demasiado simplista atribuir el ini- 
cio del encajamiento del canal a una sola causa, como, por 
ejemplo, un aumento de temperature. Las modificaciones 
en la densidad de vegetacion de ladera o de ribera juegan 
un importante papel en la iniciacion de la incisidn. La ve- 
getacion puede modificarse por cambios en la precipita- 
cidn, temperature, sobrepastoreo, incendios y otras 
actividades humanas. La incision comienza cuando estas 
variables crean un desequilibrio en el sistema, suficiente 
como para desencadenar y mantenerel proceso de enca¬ 
jamiento. No obstante, algunas explicaciones, como el 
cambio climatico, son de ambito regional, mientras que 
otras solo tienen un significado local. De esta compleji- 
dad del problema de la rambla o arroyo, surgen defenso- 
res y detractores de cada hipdtesis, aunque hay que tener 
presente que distintos cambios en una misma zona pue¬ 
den dar resultados geomorficos similares. 

21.1.1.4 Abanicos aluviales 

Son formas semioonicas que se producen cuando flujos de 
agua y sedimentos confinados llegan al pie de las monta- 
nas donde tiene lugar una reduocion del poder de la co- 
niente, carenda de confmamiento y la sedimentacidn de 
la carga, fundamentalmente la de mayor tamaho. Aunque 
se local izan en numerosos ambientes dimaticos (Rachoc- 
ki, 1981), el proposito en nuestro caso es intentar deducir 
los cambios climaticos que han tenido lugar en estos aba- 
nicos, ubicados actualmente en zonas aridas. 

El estudio de los abanicos aluviales ha experimentado 
un gran avance con la aplicacion de tdcnicas sedimento- 
logicas (Mayer et al., 1984; Grossman y Gerson, 1987), 
analisis de paleosuelos (Bull, 1991), dataciones de carbdn 
vegetal y mdtodos de barniz rocoso (Dorn, 1994a). Todo 
ello permite deducir los resgos dimaticos a partir de los 
depdsitos y paleosuelos, asf como llevar a cabo correla- 
dones dentro del abanico y regionalmente. Con ello se 
pretende establecer la influenda del clima en la construe- 
cion de los abanicos aluviales. 

Para algunos autores, las etapas fundamentales de agra¬ 
dacidn en el abanico tienen lugar en periodos hdmedos 
(Glennie, 1970; Dorn & al., 1987; Maizels, 1987), mien¬ 
tras que otros estiman que la sedimentacidn se incremen¬ 
ts en etapas mas aridas (Wells et al., 1987; Bull, 1991). 
Una solucion intermedia la adoptan otros investigadores, 
que senalan que en ambas condiciones climaticas puede 
producirse agradacidn (Williams, 1973; Ponti, 1985). Todo 
ello nos habla de la complejidad de la interpretacion y de 
la extrema dificultad de las correlaciones. 

No obstante, se han propuesto cuatro modelos con- 
ceptuales para relacionar los cambios climaticos con el de- 
sarrollo de los abanicos aluviales (Dorn, 1994b). Cuando 
tiene lugar una translcidn a un clima mas seco, se pro¬ 
duce una mayor denudacion de los depdsitos acumulados 
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en laderas y valles de la cuenca de recepcion, retenidos 
previamente por una mayor cubierta vegetal, dando lugar 
a una etapa de agradacion (Knox, 1983; Wells et al , 1987; 
Harvey, 1990, 1997; Bull, 1991). El modelo paraglaciar 
llama la atencion sobre la gran cantidad de material facil- 
mente erosionable y de los grandes volumenes de agua li- 
berados en la 6poca de fusion. Todo ello afecta a los 
abanicos en el sentido de que la glaciacion produce gran- 
des cantidades de sedimentos que alimentan al abanico 
aluvial, perdurando estas circunstancias durante miles de 
anos despu^s de la etapa glaciar. En los desiertos del Ges- 
te de los Estados Unidos y de Asia Central se reconocen 
numerosos ejemplos en los que las cuencas de recepcion 
de los abanicos aluviales han estado sometidas a la acti- 
vidad de los glaciaxes. Otra alternativa, anterior me nte se- 
nalada, es la relacion directa entre etapa humeda y 
agradacion. Algunos autores la relacionan con condicio- 
nes glaciares en las que la disponibilidad hfdrica es ma¬ 
yor (Bull, 1991). Finalmente, el modelo periglaciar 
implica una importante production de crioclastos que al 
erosionarse dan lugar a una etapa de agradacion en el aba¬ 
nico aluvial (Wdliams, 1973; Wasson, 1977). Estos pro- 
cesos periglaciares son muy patentes en algunas montanas 
sobre las que se desarrolla la cuenca de recepcion del aba¬ 
nico aluvial. En el sureste de Espana se senala que los pe- 
riodos fundamentales de agradacion coinciden con las 
fuses fffas cuaternarias y la diseccidn con periodos de es- 
caso aporte de sedimentos, que corresponden con fases 
mas calidas (Harvey, 1978, 1990, 1996, 1997). 

La construccidn de un abanico aluvial requiere un lar¬ 
go periodo de tiempo y, por consiguiente, durante su for- 
macidnse produciran cambios en las variables climaticas. 
Apesar de la diversidad de los modelos propuestos, es re- 
almente diffcil separar las influencias climaticas de otros 
«ruidos», como los tectdnicos o los factores intrfnsecos del 
sistema. Sin embargo, analizando el registro de paleove- 
getacion en el Desierto de Mojave se han llevado a cabo 
oorrelaciones climaticas entre difeientes areas con abani- 
oos aluviales (Spaulding, 1990). En este tipo de correla- 
ciones hay que tener presente que las zonas analizadas 
suelen presentar historias tectonicas recientes muy varia¬ 
bles. 

En la actualidad, los investigadores estan de acuerdo 
en que la construction de los abanicos aluviales de las zo¬ 
nas aridas se produce como consecuencia de tormentas de 
alta magnitud y baja frecuencia (Beaty, 1974; Baker, 1977; 
Dorn, 1994b; Blair y McPherson, I994a,b; Harvey, 1997), 
que han podido manifestarse en cualquier periodo clima - 
tico de su historia. Por consiguiente, es diflfcil predecir los 
efectos del cambio dimatico (Harvey, 1996). Como senala 
este autor, las condiciones de umbral y la sensibilidad al 
cambio ambiental (Brunsden y Thornes, 1979) varfan con- 
siderablemente de un abanico a otro. En la zona semiari- 
da del sureste de Espana, durante el periodo de 1985-1990, 
tuvo lugar un ineremento significativo en el ndmero de tor¬ 
mentas. La erosion se limito al apice de los abanicos, don- 


de se produjeron marcados encajamientos, mientras que 
el sedimento erosionado se deposits aguas abajo, sin nin- 
guna evidencia de nuevas incisiones en las zonas medias 
y distales de los abanicos aluviales (Harvey, 1996). Por 
consiguiente, de lo anteriormente senalado resulta muy 
complejo reconstruir la historia evolutiva o incluso algu¬ 
nos datos de los cambios climaticos a los que han estado 
sometidos los abanicos aluviales (Blair y McPherson, 
I994a,b). 

21.1,1.5 Rios deserticos 

Los cambios que experimentan la forma de los canales y 
el tipo de deposito son las armas fundamentales utilizadas 
para deducir un cambio ambiental. En 6pocas historicas 
se conocen numerosos ejemplos de la intervencidn hu- 
mana, que desencadena importantes variaciones tanto en 
la morfologfa como en los sedimentos fluviales (v^<zs« Ca- 
pftulo 9). Tambten la actividad neotectonica es otro factor 
que puede incidir en algunas zonas en la modificacion e 
intensidad de los procesos fluviales. Poresta razon, las in- 
vestigaciones geomorfologicas llevadas a cabo en areas 
cratonizadas se encuentran con regiones geologicas en las 
que la inestabilidad tectonica es inexistente y, por lo tan¬ 
to, se elude el «ruido» producto de su actividad. Los rios 
son relativamente insensibles a los cambios dimalicos, al 
menos que estos liltimos sean sufic ientemente marcados 
(Reid, 1994). No obstante, los rios de las zonas aridas y 
humedas presentan diferencias manifiestas, no solo en la 
forma sino en la carga solida que transportan (Wolman y 
Gerson, 1978). En las regiones aridas se dispone de esca- 
sos registros hidrologicos, o en ocasiones se carecen de 
ellos, por lo que no se conocen adecuadamente las varia¬ 
ciones recientes y su relacion con el clima. Algunos in¬ 
vestigadores, como Schumm y Lichty (1963), se 
preocupan del estudio delas variaciones temporales de los 
parametros del canal para deducir cambios climaticos. Un 
problema de las cuencas de drenaje esta en la respuesta 
que experimentan a los cambios climaticos las variables 
del sistema fluvial (Schumm y Lichty, 1965). Estas va¬ 
riables estan interrelacionadas y el clima afecta funda- 
mentalmente a la meteorizacion, edafogenesis, vegetacion 
e hidrologfa (Schumm, 1977). Ademas, las variables sus- 
oeptibles al cambio pueden ser mas activas en una cuen¬ 
ca que en otra. 

Las modificaciones que experimenta el sistema fluvial 
pueden resultar de cambios en las caracterfsticas medias 
del clima y tambicn de las modificaciones en los valores 
ordinarios de la magnitud-frecuencia de los distintos even- 
tos (Knighton, 1998). Igualmente, pequehos cambios eli- 
maticos han sido responsables de las variaciones en los 
sistemas fluviales (Knox, 1983). Los estudios de las inun- 
daciones del n'o Mississippi de los liltimos 7.000 anos po- 
nen de manifesto una etapa calida y seca entre 5.000 y 
3.000 anos BP, de inundaciones mcnorcs, y un cambio 
abrupto de naturaleza mas Ma y hiimeda cuya respuesta 
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son inundaciones mas import antes (Knox, 1993). Ademas, 
este autorindica que las mas importantes inundaciones en 
los 9.000 liltimos anos se deben a cambios periodicos en 
los sistemas de circulation atmosfdrica (Knox, 1995). 

Cuando el caudal aumenta, como consecuencia de un 
cambio climatico, se incrementa la anchura, profundidad 
y pendiente del canal y lo contrario cuando disminuye. Si 
la carga de sedimentos crece, la erosibn aumentara en la 
cuenea de drenaje y este incremento de sedimentos pue- 
de producirse por carnbio climatico hacia una mayor ari- 
dez o por deforestatibn. La disminucion de la carga solida 
puede deberse a un carnbio climatico, a tircunstancias mas 
hdmedas o a practicas de conservacidn de suelos. Por lo 
general, cualquier modificacidn en el caudal va acompa- 
nada por un carnbio en el tipo de carga de sedimentos. 
Cuando se produce un carnbio hacia un clima mas hiitne- 
do tiene lugar un incremento en el porcentaje de coberte- 
ra vegetal y, por lo tanto, una disminucion de la pbrdida 
de suelos. Este aumento de la precipitacion oonvierte a los 
cuisos effmeros en perennes, crece la densidad de drena¬ 
je y se incrementa la erosion de los afluentes a los nos 
principales, con el consiguiente aumento de carga solida 
de estos dltimos, sobre todo durante las tonnentas. Si se 
vuelve a condiciones semiaridas se incrementa la pbrdida 
de suelos y la erosion de las laderas y canales, a la par que 
disminuye la escorrentfa. Todas estas variaciones en el 
caudal y la carga solida, que en nuestro caso pueden tra- 
tarse de cambios climaticos de subhiimedo a semiarido y 
viceversa, se traducen en importantes modificaciones hi- 
drolbgicas y cambios en la morfologfa de los canales, que 
se denominan metamorfosis del canal (Schumm, 1977; 
Chorley et al ., 1984). 

Muchas grandes cuencas de drenaje discurren por zo- 
nas climadcas diferentes. Asf, el rib Nilo nace en el cen- 
tro de Africa donde recoge un imponante caudal y 
transports una pequena carga de sedimentos. En sus cur- 
sos medio y bajo disminuye su caudal e incrementa su car¬ 
ga de sedimentos al atravesar los pafses aridos de Sudan 
y Egipto. La historia de las variaciones climaticas que han 
tenido lugar a lo largo de su recorrido, durante el Cuater- 
nario, es realmente compleja y de diffcil cstudio (Williams 
y Williams, 1980). 

Uno de los ejemplos mas conocidos de metamorfosis 
fluvial es el del r(o meandriforme Murmmbidgee, que dis- 
curre por la Llanura Riverine de escasa pendiente en New 
South Wales, Australia (Schumm, 1968, 1969). El canal 
de 60 m de anchura esta enmarcado por la llanura de inun¬ 
dation en la que se reconocen varies meandros abando- 
nados (Fig. 21.19). En la parte inferior de la figura se 
observa un antiguo canal de baja sinuosidad. Se midieron 
diferentes parametros de los canales actuales, necientes y 
antiguos (anchura, profundidad, sinuosidad, pendiente, 
longitud de onda de los meandros), asf como los caudales 
y carga solida con el fin de comparer las variaciones hi- 
drologicas y de transporte de carga cuando eran activos. 
Estas observaciones geomorfologicas, junto con las eda- 



F'lCL'RA 21.19 E rio meandriforme Mjrrjmbidgee discurre 
por la Llarura Riverine, de escasa pendiente, confinado a la 
lanjra de inandacidn, donde se observan varies meandros 
abandonados (paleocanales lecientes). Bn la paite inferior de 
h figura se reconoce un antiguo paleocanal (Schumm, 1969). 


fologicas, indican que el clima era mas seco cuando los 
paleocanales mas antiguos eran funcionales, mientras que 
era mas hdmedo durante la actividad de los paleocanales 
mas jovenes. 

En una etapa seca el rfo disminuye su caudal, se redu¬ 
ce la cobertera de vegetacion y aumenta la cantidad de car¬ 
ga de fondo transportada. El carnbio hacia condiciones 
mas hdmedas se traduce en un incremento del caudal y de 
la anchura, profundidad y longitud de onda de los mean¬ 
dros. El resultado representa una completa transformation 
del sislema fluvial. Un ejemplo de abandono del sistema 
fluvial y sustitution por otro se encuentra en Oman, al oes- 
te de las Arenas Wahiba (Maizels, 1987). Se reconocen un 
sistema de cinco paleocanales, que forman parte de un 
abanico, constituidos por gravas cementadas (Fig. 21.20). 
La erosi6n del abanico produce su rebajamiento que se en- 
fatiza por la deflaccion cblica y queda un relieve exhu- 
mado e invertido en forma de cordon, que sobresale unos 
30 m sobre la llanura. Los canales mas antiguos pueden 
corresponder a etapas hdmedas del Plioceno-Pleistoceno 
inferior, mientras que la exhumation debe estar relacio- 
nada con los periodos semi aridos pleistocenos, corres- 
pondicutes a niveles del mar bajos. 
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FIG UR A 21-20 Sistema de 
Canales y cambios de litologia 
a$ociado$ con sjcesivas 
gene radon es de paleocanales 
del Abanico l p al oeste de las 
Arenas Wahiba (Omdn). La 
siniicsidadd y la anchura media 
de los canales disminjye 
prog res ivamente con el tiempo 
(Maizels, 1087). 


En los ambientes aridos son frecuentes las superposi- 
ciones o interferencias de los dominios eolico y fluvial. 
Asf, el suroeste de Egipto, proximo a las fronteias de Su¬ 
dan y Argelia, esta dominado por el gran manto de arena 
de Selima. Se tiata de una zona hiperarida, en la que el 
estudio de image nes de radar ha revelado la exisle ncia de 
un si sterna de grandes canales fluviales enterrados por el 
manto de arena, cuya edad se remonta posiblemente al 
Mioceno inferior (McCauley, 1982). 

El ejemplo mas clasioo y complejo de interferencia en- 
tre etapas eolicas y fluviales alternantes se reconoce en el 
curso medio del rfo Niger en Mali (Fig. 21.2L). Las acu- 
mulaciones fluviales se emplazaron en el periodo hiime- 


do del Cuaternario inferior y cesaron totalmente durante 
la etapa posterior de maxima aridez, generandose dunas 
longitudinales o de alisio (ENE-SSW), en las que se pier- 
den las aguas del rfo. Con posterioridad, en un periodo mas 
hiimedo que el actual, atraviesan los campos de dunas y 
alimentan a las numerosas depresiones cerradas existen- 
tes, producidndose la expansividad de estos lagos, come 
lo demuestian la gran cantidad de iestos de ceiamica del 
Neolftico. En (a actualidad los aportes hidricos son sufi- 
cicntes para que el rfo Niger tenga un caracter exorreico, 
aunque las precipitaciones actuales son menores que las 
del Neolftico y muy superiores a las de la etapa de for- 
macidn de dunas (Tricart, 1969; 1977). En el apartado de 
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F1GURA 21.21 Campos do 
djfiaso ergs en @1 Sahara que 
lenden a desarrollarse en zonas 
Andorra icas y posiblemente SO 
han originado a partir do 
dspdsitos aluvialos. So rooonoeo 
ma banda do donas inactivas 
desdo la costa atlantica do 
SonogaI-Mauritania hasta el no 
Nilo. Igualmente estan 
representadas las dunas actives 
oo n las trayectorias priori pales do 
movimionto do arena (Mainguet 
1975). 

sistemas de dunas de este capftulo se hare hincapig sobre 
este tema. 

21.1.2 Paleolagos 

E conocimiento de las Ifneas de costa de antiguos lagos, 
junto con el estudio de los sedimentos depositados, pro- 
porcionan datos muy valiosos sobre las modificaciones hi - 
drologicas a las que han estado sotnetidos. Muchos lagos 
des^rticos ptesentan una clara evidencia geomorfologica 
y estratigrafica de haber tenido, durante el Cuaternario su¬ 
perior (Mabbut, 1977), tamanos raucho mayones a los ac- 
tuales durante periodos con una mas importante humedad 
efectiva. 

La cartograffa de las li'neas de costa de los lagos re¬ 
quire una detenida interpretacion fotogeomorfologica y 
un minucioso estudio de campo (Sack, 1994). Las medi- 
das realizadas en distintos puntos, alrededor de la cuenca 
lacustre para una misma Ifnea de costa, suelen presentar 
diferentes alturas. Esto puede ser debido a procesos geo- 
morficos costeros y en los lagos profundos a rebotes hi- 
droisostaticos (Gilbert, 1890). Con estos datos se pueden 
determinar el area y la profundidad del paleolago duran¬ 
te diferentes periodos. La pie sene ia de subcuencas, sepa- 
radas unas de otras por umbrales, como en el lago de 
Bonneville (Gilbert, 1890), controlan los niveles del pa¬ 
leolago (Benson, 1978; Benson y Paillet, 1989) y dificul- 
tan su estudio por la compleja dinamica de cada 
subcuenca. Otro de los problemas esta en relacidn con las 
variaciones paleohidrologicas que han podido experi- 
mentar las cuencas fluviales que alimentaban al paleola¬ 
go. Cualquier variation substantial que modifique el 
aporte hfdrico, puede interpretarse errdneamente como un 
cambio dimatico. 


E estudio del registro estratigrafico, existente en el in¬ 
terior de la depiesion lacustre, proporciona datos funda- 
mentales de cara al conocimiento de su historia (Fig. 
21.22). Las investigaciones geomorfologicas, sedimento- 
logicas, mineraldgicas, geoqufrnicas, paleontologicas y pa- 
linoldgicas permiten obtener una adecuada informacion 
paleoambiental de los distintos eventos a los que ha esta¬ 
do sometido el sistema lacustre (Fig. 21.23). 

Las expansiones lacustres se producen por un aumento 
de la precipitation o por una disminucion de la tempera- 
tura, que trae consigo un descenso en la evapotranspira- 
cion. Estas circunstancias corresponden al antiguo 
concepto de periodo pluvial o fase lacustre (Rognon, 
1980). No obstante, las deducciones obtenidas no tienen 
el mismo grado de verosimilitud que las conclusiones de- 
rivadas de los sistemas de dunas, ya que la relation entre 
precipitacidn y niveles lacustres se complies por la tem¬ 
perature y por otros lactores no climatioos (Goudie, 
1992). Algunos lagos, como los relacionados con el rift- 
valley de Africa oriental (Fig. 21.24), presentan una mar- 
cada tectonica cuaternaria, que puede modificar la 
geometrfa y capaddad de la cubeta lacustre. Igualmente, 
la actividad volcanica, dominantemente efusiva, produce 
modificaciones muy acusadas. A pesar de estas circuns- 
tancias, las investigaciones llevadas a cabo por numero- 
sos autones en los lagos de Africa oriental y del Sahara 
meridional indican que son excelentes indicadores pale- 
oclimaticos (Fig. 21.25). 

En los desiertos de escudos y plataformas (Mabbutt, 
1977) se forman grandes lagos en depnesiones estructura- 
les poco profundas, durante periodos relativamente mas 
hdmedos. La cuenca endorreica mas grande conocida es 
la correspondiente al Lago Chad (Fig. 21.26), cuyos lt- 
mites se encuentran en la Dorsal de Guinea, divisoria del 
Congo y en los macizos del Sahara Central. Ha sido ob- 
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FIGURA 21.22 Pequeha cata 
neelizada en Ids hordes de la 
Sebkha el Melah. La base 
corresponds a sedimentos 
ritmicos g rises y el techo lo 
oonstitoye on nival de arena de 
grano fino. Zarzis (sorde Tdnez). 



FIGURA 21.23 Extensa 
lanuia salina corespondiente a 
la Sebkha el Melah y, en primer 
piano, poll go nos salinos. Zarzis 
(Tunez). 



FIGURA 21.24 Lago Nakoro, 
obicado en el rift-v&ltey Gregory, 
y por lo tanto de origan tectdnico 
e inclose con actividad aotoal. 
Este lago de agoas alcalinas es 
famoso por la estiStencia del 
mayor nomero de flamencos 
losas en el mondo. Nakoro 
(Kenya). 
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FIG U R A 21.25 R uctuac io nes 
en los ni voles lacustres de Africa 
oriental y del centre meridional 
del Sahara. Begun diferentes 
autores (recopilado per Selby, 
1985). 



jeto de estudio par numerosos investigadores (Barbeau, 
1961; Grove y Warren, 1968; Pias, 1970; Servant y Ser- 
van-VUdary 1980; Nicholson, 1981) que se han preocu- 
pado de analizar tan to espacial como temporalmente las 
diferentes fases hiimedas y secas que se reconocen en esta 
cuenca. Durante varios periodos hiimedos alcanzd exten- 
siones muy superiores a la actual. La planitud de la cube- 
la lacustre queda reflejada por su profundidad de 3-7 m, 
para un area actual de 20.000 km". En una de las etapas 
expansivas (7.000-5.400 ahos BP) (Pias, 1970) el lago, 
cuyo nivel era de 320 m, ocupo un area de 350.000 km 2 
(«Megachad») y sus aguas Uegaron a desbordar hacia el 
oedano Atlantico y el rfo Nilo. En periodos secos fue cu- 
bierto parcialmente por dunas de direction ENE (dunas de 
alisios). Este tipo de lagos se caracterizan por un solapa- 
miento de formas lacustres y eolicas, tal como senala la 
Fig. 21.26. 


En los desiertos de montahas y depresiones se en- 
cuentran numerosos lagos, confrecuencia profundos, ori- 
ginados por etapas de fracturacion. En ellos, se reconocen 
niveles lacustres a distintas alturas, cordones de playas, 
flechas, pequenos deltas, llanuras de fangos salinos, etc. 
(Gracia, 1995). En el Great Basin, localizado en la parte 
septentrional de la provincia del Basin and Range de los 
Estados Unidos, se encuentra el mayor ndmero de lagos 
«pluviales» (Morrison, 1965), alrededor de 110-120, for- 
mados por una tectonica de bloques extensional durante 
el Plioceno superior y Pleistoceno inferior (Fig. 21.27). En 
la maxima etapa de expansividad se genero el Lago Bon¬ 
neville, que fue estudiado minuciosamente por Gilbert 
(1890), uno de los grandes precursores de la Geologia. 
Este lago alcanzo una superfleie de 51.640 km 2 y una pro¬ 
fundidad de 304 m. En la actualidad, el Gran Lago Sala- 
do de Utah, que es el mayor lago resultant® de su posterior 
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FIGURA 21.26 La cuenca 
del Chad con sue sistemas de 
dunas y la I idea de costa del 
«Megachad» a unos 320 m de 
altura (Grove y Waned, 1968). 


desecacion, tiene una superficie que osctla entre 2.600 y 
6.500 km 2 . Mas al oeste se desarrollo el Lago Lahontan 
de 22.900 km 2 . Algunas de las euencas se iinieron por ca- 
nales de desbordamiento y otras vertieron sus aguas al 006 - 
ano a trav 6 s de los rios Snake y Colorado. 

Estos desiertos norteamericanos deben su aridez sobre 
todo a un efecto orogriftco. Las elevadas cordilleras (Ca- 
dena Costera, Sierra Nevada y Cordillera de las Cascadas) 
orlan el Oc 6 ano Pacffico y entorpecen la circulacion d- 
clonal procedente del Oeste. Como consecuencia, se ori- 
ginan desiertos de sombra de lluvias. En esta zona las 
temperaturas son muy bajas, fundamentalmente durante 
los periodos glaciates, ya que el Casquete Laur&itido se 
encontraba proximo y ademas en las zonas elevadas de las 
cordilleras, que bordean la costa, se desarrollaron nume- 
10505 glaciares. Con el descenso de temperatura disminu- 
ye la evaporacion y las areas deprimidas del Great Basin 


redben enormes cantidades de agua de fusidn de los gla¬ 
ciares. De este modo, en las zonas endorreicas, se origi- 
naron lagos de gran tamano, que en la actualidad lo 
atestiguan terrazas lacustres espectaculares. Este area es 
una region ideal para el reoonodmiento de la relacidn en¬ 
tre gladacion de montana y fases lacustres. El trabajo de 
Smith y Street-Perrott (1983) analiza muchas de estas 
euencas y discuten sobre las cronologlas de las fases la¬ 
custres. Establecen un periodo de expansividad entre 
24.000 y I4000ahos BP; otro entre 14.000 y 10.000 ahos 
BP con amplias fluctuadones que pueden ser o no sin- 
cronicas y, fmalmente, entre 10.000 y 5000 anos BP se re- 
conoce una fase arida o seca de descenso de nivel de los 
lagos. Oviatt (1997) senala que las diferentes etapas de 
descenso del lago tienen una edad de 21,18.5-19, 17.5,16- 
15.5,14-13 y 1 0 Ka, todas el las obtenidas mediante data- 
ciones de ! 4 C. Son sincronicas con las teiminadones de los 
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F1CURA2L27 Maxima 
^tension de los lagos de Great 
Basin durante la gpoca post- 
Sangamon. Las fleohasseftalan 
desbordamientos y conexiones. 
La linea gruesa indica la cuenca 
de dienaje actual del Great Basin 
(Morrison, 1965). 
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sucesos Heinrich H1 y H2 y otras mas pequefias etapas de 
deriva de icebergs (a,b,c y Younger Dryas) en el Norte del 
Atlantic©. Todo ello sugiere un cambio de caracter global. 

El estudio de las Ifaeas de costa y su interpretacidn se 
oomplica en ios lagos profundos debido a que se encuen- 
Iran deformadas por haber experimentado la cuenca la- 
custre una descarga hidrostatica. No obstante, el estudio 
de los niveles lacustres es basico para determinar la mag- 
nitud de la subsidencia en determinadas areas de la su- 
perficie ternestre, como consecuencia de la carga que 
ejerce el volumen de agua y la subsecuente elevacion que 
experimenta al liberarse. La Fig. 21.28 de la izquierda re¬ 
presents las isobalas del Lago de Bonneville durante el pe- 
riodo 25.00-11.000 anos BP y la figura de la derecha 
senala el rebote isostatico producido por la desecadon del 
lago, que es un 20% de la columna de agua {Crittenden, 
1963). 


Uno de los casos mas espectaculares de expansividad 
de lagos durante el Pleistoceno lo constituye el sistema 
Aral-Caspio, que estaformado por amplios abombamien- 
tos poco profundos. Este sistema recibe grandes cantida- 
des de agua de fusion glaciar procedentes de los rfos 
Sirderia y Amudaria, para el Mar de Aral, y de los rfos Vol¬ 
ga y Ural para el Mar Caspio. Cuando el nivel lacustre al- 
canzd 76 m por encima del Mar Caspio, se unid al Mar de 
Aral y constituyd el lago «pluvial» mas grande del mun- 
do, inundando l. 100.000 km 2 y penetro unos 1.300 km en 
el interior del rfo Volga (Goudie, 1992). Tambidn el Mar 
Chspio se unio con el Mar Negro a travds de la Depresion 
de Mantych. 

A pesar de la problematica que presenta la interpreta- 
cidn climatica dedudda a partir de los estudios geomor- 
foldgicos de los paleolagos, estas investigaciones son 
fundamentales en las interpretadones paleoclimaticas, es- 
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FIGURA 21-26 Lago 
pleistocene de Bonneville, Utah. 
Izquierdai prefund idad del agua 
en pies, en la que el area en 
bianco indica la extension del 
Lago de Bonneville y la zona 
punteada representa los lagos 
actuates. B lago desbordd 
durante la fase lacustre por Red 
Rock Pass. Deiecha: rebote 
Eostatico en pies como resultado 
de la disminucadn del volumen de 
agua, medido por la deformacidn 
de la linea de costa del Lago 
Bonneville. Se indican 
desplazamientos recientes a lo 
largo de Wasatch Fault 
(Crittenden, 1963). 


pecialmente si se apoyan en estudios paleoamtrientales 
multidiscipHnares. 

21.1.3 Sistemas de dunas 

21 , 1 . 3,1 Introduccidn 

Las grandes acumulaciones eolicas o ergs, junto con las 
formas erosivas existentes en los desiertos intertropicales, 
ocupan el 20-25% de la supersede teriestre (Livingstone 
y Warren, 1996). La extension de los campos de dunas es 
bien conocida en la mayoria de los desiertos del mundo 
(Fig. 10.19) (Thomas, 1997b), gradas a las imagenes de 
fotografTas adreas y de satdlite. Las dunas se han desarro- 
llado en periodos de 1.000 a 100.000 ahos (Lancaster, 
1995) y durante su formation se han producido expan¬ 
sions y contractiones de los grandes casquetes de hielo, 
que afectaron sensiblemente a las latitudes mas bajas, bajo 
la forma de cambios climaticos y de nivel del mar. Las al- 
teradones mas significativas se manifiestan en la variation 
de los Ifmites de los grandes desiertos de arena, en las mo- 
dificaciones en el suministro de partfculas arenosas y en 
la movilidad de las dunas. Estos desiertos de arena no son 
exclusivos del Pleistocene, sino que muchos de el los au- 
mentaron de tamaho con el enfriamiento del clima global 
(Fig. 21.29) (Shacldeton y Kennet, 1975; Goudie, 1992); 


es lo que Williams (1994) denomina «desecation del Oe- 
nozoico superiors 

A lo largo del Cuaternario se detectan numerosos pe¬ 
riodos de sequedad. El estudio de los testigos de hielo da- 
tados de la parte superior del casquete de Groenlandia, 
(GISP 2 - Greenland Ice Sheet Project 2), pone de mani¬ 
festo fluctuaciones en la conductividad del hielo, a esca- 
la de < 5-20 anos, que reflejan rapidas oscilaciones en el 
contenido de polvo atmosf^rioo (Fig. 21.30), con periodos 
en los que la atmosfera es tnuy pulverulenta, separados por 
otros pmcticamente sin polvo. Estas circunstancias ponen 
de manifesto importantes variaciones en la intensidad de 
la actividad eolica (Taylor et a}., 1993), as( como rapidas 
reoxganizaciones de la circulacidn atmosfSrica. Tambi^n 
el analisis de los sedimentos terresties existentes en los tes¬ 
tigos de los sondeos oceanicos ayudan a interpretar la ex¬ 
tension, intensidad y duration de las zonas aridas durante 
el Cuaternario. Los continentes suministran en las areas 
intertropicales sedimentos fluviales y eolicos a los fondos 
marinos. A su vez, existe un suministro relativamente 
constante de carbonatos organicos y aquellos testigos ri- 
oos en carbonatos indican aportes tenestres escasos. Los 
aportes eolicos vienen reflejados por elevados porcenta- 
jes de cuarzo, tamaho limo, que se diferencian de los li¬ 
mes fluviales por estar tehidos de rojo (Diester-Haas, 
1976). Los incrementos de polvo eolico tuvieron lugar du¬ 
rante los periodos frfos cuaternarios, en los que el conte- 
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FIG U R A 21.29 T& mp eratu ras 
de la superficie del mar duiante 
el Genozoioo en el octane 
meridional, obtenidas a partir de 
bs cambios en la oomposicibn 
isofdpica del oxigeno de lo$ 
fora mimf eras planctbnicos en los 
lugares 277, 279 y 281 del DSDP 
{Shackleton y Kennett, 1975). 
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F1GURA 21.30 \feriaciones en la cenduotividad elbctrica 
(relacionada con el contenido en polvo) de la paite superior del 
festigo GISP2 en el Ca$quete de Gioenlandia (Taylor &tat. t 
1993). 


nido de cuarzo del fondo del Ocdano Atlantico se despla- 
za hacia el sur, a unos 8° de lalitud norte, lo que indica 
una expansion de la aridez y de los desiertos de axena sa- 
harianos (Fig. 21.31) (Kolia et at., 1979). La presencia de 
diatonieas de agua dulce en el polvo existente en los tes- 
tigos, correspondientes al maximo de la tiltima glaciacion, 
se interprem como partfculas deflactadas al ocdano pro- 
cedentes de lagos desdrticos desecados, lo que tambidn 
apoya esta expansion (Parmenter y Folger, 1974; Pokras 
y Mix, 1985). Finalmente, tambi^nse pueden obtener im- 
portantes datos en la investigacion de los testigos del fon¬ 
do oceanico, a partir del estudio del grado de la alteraeion 
de los feldespatos, polen y fitolitos, salinidad de las aguas 
marinas y temperatura de las mismas, a partir de las rela- 
ciones de los isdtopos de oxfgeno en foraminfferos. 

Estas investigaciones proporcionan datos indirectos so¬ 
bre los grandes periodos secos que se diferencianen el re- 
gistro geologico reciente. Sin embargo, el estudio 
pormenorizado de los distintos campos de dunas, actives 
e inactivos, existentes en los diferentes desiertos del mun- 
do proporcionan una valiosa informaeidn sobre su exten¬ 
sion, duracion y distribucion de los periodos de mareada 
aridez, asf como de los cambios en las direociones del 
viento y sistemas de circulacion a lo largo del tiempo 
(Lancaster, 1995). 

Uno de los problemas mas importantes ha estado li- 
gado a la dataciOn de las acumulaciones arenosas. Hasta 
no hace muchos anos, existfa una manifiesta dificultad y 
las dataciones eran relativas. Asf, por ejemplo, la datacidn 
por |4 C de materia organica, existente en paleosuelos de- 
sarrollados sobre dunas indica una edad pre- o post-. Otra 
de las dihcultades es la de disponer de dataciones fiables, 
ya que muchos campos de dunas se forman en numerosos 
episodios. A comienzos de la ddcada de 1980 se produce 
un extraordinario avance con la realizacion de dataciones 
por numerosas tOcnicas: la termoluminiscencia (TL) y la 
luminiscencia opticamente simulada (OSL), que permiten 
datar arenas de duna y loess (Wintle, 1993). Se han obte- 
nido edades de hasta unos 500.000 anos. Estas dataciones 
permiten efectuar oorreladones con datos paleoclimaticos 
obtenidos con otras tdcnicas. Con todos estos datos se pue¬ 
den llevar a cabo correlaciones e interpretaciones paleo- 
climaticas. Como resultado de estos avances, ha sido 
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FIGURA 21.31 Distribucidn del porcentaje en peso de 
cuarzo (libre de carbonates) en los sedimentos 
cornea pondie rites a \a ultima glaciaeidn (18.000 afios BP). Los 
desiertos de aiena de Africa continental se representan en 
negio (Kolia &tai t 1979). 
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FIG I RA 21.32 Periodos secos de formacidn de dunas 
durante los ultimos 30.000 a nos* para desiertos continentales 
tropicales y subtropicales de Africa, Asia y Australia (recopilada 
de varies autores por Tchakerian, 1994). 
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posible conocer los distintos periodos secos de los dife- 
rentes desiertos del mundo {Fig. 21.32), en los que se ob- 
servan historias cronologicas bastante variables. 

Las dunas son sensibles a modificaciones en los para- 
metros atmosfgrioQS, tales oomo direocidn e intensidad del 
viento y cambios en la precipitacion, que afectan a la eva- 
potranspiracidn, humedad del suelo, porcentaje de vege¬ 
tation y a la movilidad de las parttculas. Las areas de 
dunas tienden a acentuar los efectos de las fases secas y 
hdmedas {Rognon, 1980) y responden lapidamente a los 
cambios dimalicos. Si aumenta debilmente la pnecipita- 
ci6n, la vegetation crece basitamente en las partes bajas 
de las dunas y en las superiones se moviliza la arena con 
avalanchas a sotavento {Fig. 21.33). Al inciementarse la 
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FIGL RA 21.33 Posibles respuestas de las dunas a los 
cambios clim^ticos (Rognon, 1980). 
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precipitation la vegetation colon! za toda la duna excepto 
en las crestas (Fig. 21.35) y puede conienzar a piodutiise 
calcification en las acumulaeiones arenosas. Finalmente, 
cuando ios periodos de precipitacion son importantes y du- 
radcros, el nivel freatico aflora en las partes bajas generan- 
dose depositos palustres en las areas interdunares; ademas 
se instala una vegetation de mayor porte que estabiliza las 
duna s y, a su vez, se forman suelos. En los casos en los que 
las precipitationes sean muy intensas puede piodutiise la 
erosion de las dunas (Talbot y Williams, 1978). Por el oon- 
trario, en periodos secos los niveles freaticos son bajos y, 
por consiguiente, la disponibilidad hidrica es practicamen- 
te nula e impide el crecimiento de la vegetation, favore- 
dendo la actividad eolica durante estos periodos. 

21 , 1 . 3.2 Dunas activas e inactivas 

El conocimiento del grado de actividad de las dunas es 
problematioo e impretiso. A partir de numerosos datos, se 
estima que cuando la precipitacion media supera 100-300 
mm (Goudie, 1992) la vegetation es lo suficientemente 
efectiva como para restringir el movimiento de las dunas. 
El grado de actividad se puede obtener a partir de Indices 
dimalicos, recogidos en Cooke et al.,{ 1993), y elabora- 
dos por Chepil et al., (1962), Wasson (1984) y Lancaster 
(1988). Los Indices dimalicos son impretisos debido a las 
escasas estaciones meteorologicas y a la gran variabilidad 
interanual de los tiimas semiaridos (Livingstone y Warren, 
1996), de tal forma que algunos aiios las dunas son acti¬ 
vas y otros, de mayor precipitation, pierden una gran par- 
E de su movilidad o induso llegan a estabilizarse. 

El transporte y la sedimentacidn de las dunas activas 
(Fig. 21.34) se manifiestan por superficies con ripples y 
avalanchas a sotavento. En la actualidad el sobrepastoreo 


y otras actividades humanas en los margenes de los de- 
siertos puede desencadenar la reactivation de las dunas, 
tal como sucede en el area muy poblada del Rajhastan (In¬ 
dia) en el Desierto del Thar (Goudie, 1992). Las dunas 
durmientes (Lancaster, 1995) o episodicamente activas 
(Livingstone y Warren, 1996) son aquellas en las que el 
movimiento de arena es bajo o ausente durante largos pe¬ 
riodos de tiempo (Fig. 21.35). Por lo general, se encuen- 
tran entre 100-300 mm de precipitation, con una 
variabilidad grande en la precipitacion interanual, de tal 
forma que en periodos secos disminuye la cubierta vege¬ 
tal y la arena se moviliza. El efecto es contrario en anos 
hdmedos. En estas dunas las estructuras sedimentarias pri¬ 
maries se encuentran afectadas por la bioturbacion. La ve¬ 
getacion presenta un buen grado de desairollo con 
porcentajes elevados de plantas perennes. Las dunas 
inactivas, fijas o relictas son vestigios de climas pasados 
mas secos y, por lo tanto, son indicadores de paleodesier- 
tos (Fig. 21.36). Estos sistemas de dunas se encuentran en 
areas que hoy tienen precipitaciones de 250 mm hasta 
otras con 2.000 mm como en el Zaire (De Ploey, 1965; 
Thomas y Goudie, 1984), Cuenca del Orinoco (Tricart, 
1985), Pantanal de Brasil (Klammer, 1982), etc. Com- 
prenden dunas y mantos de arena que estan estabilizados 
por suelos estructurados en los que con el aumento de la 
precipitation se desanollan horizontes petrocalticos y sue¬ 
los ferraltticos (Tricart, 1977; Volkel y Grunert, 1990). 
Otras veces las dunas se cementan, por lo general des- 
igualmente, dando origen a las eolianitas y en ellas son fre- 
cuentes los alveolos de alteracion y micromorfologfas 
karsticas (Fig. 21.37). Por otra parte, las dunas se van mo- 
di ficando por procesos no eolicos y se va produciendo una 
eluviacion de las mismas. Las crestas se redondean y re- 
bajan, sus flancos se ven afectados por erosidn Wdrica y 


FIG UR A 21.34 Grandes 
barjanoides en los que se 
observa, en primer piano, las 
arenas en movimiento. Al Liwa, 
Desierto de Rub al Khali. Unidn 
de EmiiatoS Arabes. 



790 Geomorfologia 







FIG URA 21.35 Dunas 
long itud inales durmiantes con yn 
buen desarrallo da vegetacibn 
arbustiva. La movilidad da la 
arena se limita a las crestas da 
las dunas, mientras qua los 
fiances da las mismas apaiacan 
estabilizados par biocostras y 
vegetacibn arbustiva. Estacibn 
experimental da Nizzana, 
Desierto dal Negev occidental. 
Israel. 



FJGURA 21.36 Dunas 
nactivas recubiertas da 
vegetacibn arbystva y arbbrea. 
Region de Bear Sheva, Desierto 
del Negev. Israel. 



FIGURA 21.37 Eolianita con 
estratificadbn cruzada afectada 
por alveolizacibn a favor de las 
laminaciones. Sila. Unibn de 
Emiratos Arab as. 
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los productos resultantes rellenan las depresiones inter- 
dunares (Mabbutt, 1977). Actualmente los flancos de las 
dunas longitudi nates del sur del Sahara no superan los 5°. 
En las etapas iniciales de la degradation de una duna pue- 
den desencadenarse procesos de reguerizacion, abarran- 
camiento y piping en estationes htimedas, que pueden 
destruir ia primitiva estructura eolica. Otra causa de in- 
actividad es la inundacion de las dunas en etapas mas 
humedas, tal y como ha tenido lugar en el Desieito del 
Thar {Singh, 1971) y en la Cuenca del Chad (Grove, 
1958), donde las dunas se encuentran bajo depdsitos la- 
custres. En todas estas dunas relictas el retomo a un es- 
lado activo solo es posible mediante grandes cambios 
ambientales. 

Un tema objeto de controversy y, por olra parte, fre- 
cuente en otias ramas de la Geomorfologfa, es el conoci- 
miento del tiempo necesario para construir una duna. 
Algunos investigadores han indicado que las grandes du- 
ras actuates deben ser relictas {Glennie, 1970; Besler, 
1982), ya que solo vientos de gran intensidad, como los 
del Pleistoceno superior, tienen la capacidad de generar es¬ 
tas formas. Tambten se aduce, como otra alternativa, lar¬ 
gos periodos de tiempo para su formation. Asf, basandose 
en observations experimentales, Wilson (1972) estima 
que las dunas de 100 m de altura del Gran Erg Oriental 
lienen una edad de 10.000 arios y Lancaster (1989a) esti¬ 
ma en 42.000 arios la edad de las grandes dunas del De¬ 
sierto de Namib. Dunas de 70 m de altura se desarrollan 
en la costa de la provineia de Huelva en el Asperillo y 
su edad, a partir de dates arqueologicos e histdricos, es 
desde el siglo xvn a la actualidad. (Zazo et al., 1999a; 
Borja et al., 1999). 

Hoy se sabe que existen extensas areas de dunas esta- 
bilizadas en todos los continentes, tanto en zonas tropica- 
les como en areas de altas latitudes, en relation con climas 
periglaciares (Sarnthein, 1978) {Fig. 21.38). El conjunto 
de dunas en el maximo del ultimo periodo glaeiar ocupa- 
ba en Africa 2,5 millones de km 2 y const!tula el desierto 
de arena mas grande del mundo (Thomas y Shaw, 1991). 
Cuando se compara la extension de estos campos de du¬ 
nas con la superficie ocupada por las dunas activas actua¬ 
tes, se deduce que se han produtido grandes cambios en 
las pretipitationes y en el porcentaje de la cubierta vege¬ 
tal. En la actualidad los desiertos de dunas activas, situa- 
dos entre 30 °N y 30 °S, ocupan un 10%, mientras que hace 
18.000 arios su extension era del 50% (Goudie, 1992). 

En los margenes de la mayorfa de los desiertos zona- 
les se encuentran dunas longitudinales estabilizadas. Las 
mas extensas se sittfan en el Sahara por enrima de los 5 °N 
(Fig. 21.39) y se extienden desde la costa atlantica del Se¬ 
negal hasta el Sudan. Se prolongan hacia el sur 500 km$, 
en areas que en la actualidad tienen 500 mm de precipi¬ 
tation. Se reconocen tres generations principales de du¬ 
nas (Grove y Warren, 1968; Talbot, 1980). La mas antigua 
anterior a los 20.000 arios, la segunda entre 20.000 y 
13.000 arios y la mas retiente con una edad de 5.000 arios. 


La estabilizacidn de la mayorfa de ellas se produjo entre 
11.000 y 7.000 arios. Las ultimas sequfas y la deforesta¬ 
tion han reactivado algunas dunas y creado otras nuevas 
(Nickling y Gillies, 1993). Otros ejemplos se encuentran 
en el Kalahari, norte de Arabia, Desierto del Thar, gran¬ 
des areas de Australia, Brasil, Venezuela, etc. Todas estas 
dunas estan colonizadas totalmente por vegetation y pre- 
sentan desarrollo de suelos. 

21 , 1 . 3,3 Informaddn paleodimatica 
que suministran los sistemas 
de dunas 

Las dunas activas desarrolladas sobre los continentes se 
encuentran en torno y por debajo de la isoyeta de 150 mm 
(Mainguet et al., 1980), constituyendo el Sur del Sahara 
un excelente ejemplo de esta disposicidn (Fig. 21.39). La 
presencia de estas dunas relictas constituyen pruebas irre- 
futables de etapas anteriores mas aridas. La situation de 
estas dunas en areas de pretipitationes elevadas, como por 
ejemplo en la selva del Congo, nos habla del cambio tan 
dramatico que han sufrido. Asimismo, hay que tener en 
cuenta que la reactivation o formation de dunas puede 
tambicn ser el resultado de variaciones en la velotidad del 
viento y sus interactions con el contenido en humedad 
(Thomas, 1992). 

Cuando se comparan las directions de los vientos que 
movilizan arena y las ali nations de las dunas se puede 
obtener una valiosa informacion paleotiimatica. Hay sis¬ 
temas de viento que soplan hoy en la misma direction que 
en el Pleistoceno superior, como en el sur del Sahara (ali- 
sios). Por el contrario, hay regiones en las que existe un 
claro contras te entre los rum bos actuates y pasados. En el 
Desierto del Kalahari las dunas son fundamentalmente 
inactivas y estan cubiertas en su mayorfa por un bosque 
de acacias, arbustos y hierbas. En 61 se reconocen tres sis¬ 
temas de dunas, genradas por vientos con diferentes pa- 
teodirecciones (Fig. 21.40) (Lancaster, 1981,1989b). 

La mayorfa de los desiertos de arena actuates se han 
ido formando lentamente durante los cambios climaticos 
cuaternarios y las subsec uentes variaciones de nivel del 
mar. Como consecuencia, se diferencian distintas super¬ 
ficies de extension regional (Kocurek, 1988), que separan 
distintas etapas de acumulacion. Estas superficies biselan 
los depositos edlicos y representan periodos de cese de la 
acumulacidn. Sobre ellas pueden reconocerse procesos 
edafog6nioos, erosion hfdrica, sedimentacion palustre y la- 
custre, etc. 

Una gran parte de los desiertos de arena se alimentan 
de la deflaccidn de arenas marinas, lacustres (Fig. 21.41) 
y fluviales. Cuanto mas importante y constante a lo largo 
del tiempo es el area de suministro, mayor es el transpor- 
te, acumulacion y migracion de las dunas. Debido al des- 
censo del nivel del mar en 6pocas glatiares, el Golfo 
Ptisico quedo en gran parte emergido (Kassler, 1973) y 
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FIG UR A 21.38 Extension da 
los campos da dunas an la 
actualidadj Pace 18.000 afios 
(maxima glaciar) y 6.000 afios 
(bptimo Clirnatico). H iodica 
condiciones humedas (Samthairi, 
1978). 


actuo como un area de alimentacion paia la construccidn 
del Desierto de Rub al Khali, tal y como indican las di- 
lecciones de los sistemas de donas {Glennie et al., 1994). 
La formacion de estas dunas se produjo entre 20.000 y 
9.000 ahos (McClure, 1978). En el Desierto del Mojave 
{California), las fuentes de arena de las dunas procedian 
del fondo de las cubetas lacustres desecadas y de los sis- 


temas fluviales. En el Ifmite Pleistoceno-Holoceno se pro¬ 
dujo un incremento importante de la aridez y el suminis- 
Iro de arena disminuyo bruscamente. La accidn eolica se 
limitd a la removilizacion de las dunas {Lancaster, 1995). 

En muchos desiertos de arena son frecuentes los de- 
pdsitos interdunares, como en la region de Al Liwa en el 
Desierto de Rub al Khali {Fig. 21.42). Se forman en lagos 
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FIGURA 21.39 Lfmite de las 
dinas activas y re Betas an las 
regiaaes meridional es dal Sahara 
(Malngjat &t ah, I960). 
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Isoyvta 150 mm -- ArLimfe de las dwas arthras 

Isaytita 1.000 mm --- S-Limite de^aa dyraa cifcserias 



FIGURA 21.40 Isoyetas y sistemasde dunas relictas y 
dirmientes an la region dal Kalahari. El grupo A tiana una adad 
anterior a los 21.000-30.000 anos, el grupo B (18.000) y las 
dinas meridionalas son de tipo durmiente y su actividad 
esporadicacomienza anal Holoceno inferior (Lancaster, 1081). 

someros alimentados por manantiales, clcvacion del nivel 
fteatico o aporte de la escorrentfa. La caracterfstrca fun¬ 
damental es su caracter effmero. a veces estacional, en los 
que alternan mementos de expansividad con otros de de- 
secacidn. Su importancia radica en que pueden contener 


fosiles, que peimiten efectuar dataciones e interpretacio- 
nes paleoambientales. Asf, los depdsitos lacustres de in- 
terduna del Desierto de Rub al Khali senalan condiciones 
humedas entie 2.400 y 3.200 anos BP y tamhicn entre 
5.000 y 8.500 anos BP (Lancaster, 1995). 

Las areas en las que se reconocen sucesiones de eta- 
pas de acumulacion colica, que indican una aridez mani- 
iesta, con otras en las que dominan la sedimentation 
palustie y lacustre, debido a un incremento substancial de 
la humedad, son lugares privilegiados para el estudio de 
los cambios climaticos. Uno de estos enclaves se sitiia en 
el Erg de Akchar (Mauritania occidental), que constituye 
un excelente ejemplo de la periodicidad producida por los 
cambios climaticos. La estratigrafia y su datacidn por |4 C 
y artefactos prehistdricos fue efectuada por Kocurek et al 
(1991) (Fig. 21.43). El substrato esta formado por dunas 
longitudinales cuya edad ostila entre 13.000 y 20.000 anos 
BP. Tambidn se reconocen otras dos etapas de reactivation 
edlica, separadas por sendas superficies que se reconocen 
estratigraficamente por s us caracterfeticas especfficas. Fi- 
nalmente, los otros dos periodos conesponden a fases de 
paralizacion de la actividad edlica por la implantacidn de 
una cubierta vegetal. En ellos tambidn se desarrollan sis¬ 
temas pal us ties y lacustres entre las dunas, con sedimen¬ 
tation arenosa, calcanea y yesffera. En las zonas de 
interdunas proximas al oceano, las transgresiones marinas 
conviertena estas depresiones en sebkhas litorales. 

El rfo Niger, en su curso suroriental, estaba alimenta- 
do durante el Pleistoceno superior por afluentes proceden- 
tes del Macizo del Hoggar (Fig. 21.2 L), hoy practicamente 
inactivos. Aguas abajo incrementa su caudal por otros 
afluentes hasta desembocar en su delta. En el alto Niger que 
discurre con rumbo noreste, alimentado por las montahas 
de Guinea, durante el Plioceno superior y Pleistoceno in¬ 
terior desembocaba en el Golfo del Senegal (Goudie, 
1992). Con posterioridad, durante una fase seca se insta- 
laron extensos campos de dunas, que actuaron como ba- 
nera bloqueando el curso primitivo (Tricart, 1977). Como 
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FJGURA 21.41 Dunaen 
estnella, cuya base esta apoyada 
en depositos pa lustres 
laminados. Mahaiaga. Desierto 
de Rub al Khali. Unidn de 
Emriatos Aiabes. 



FIG UR A 21.42 Playa 
hterdunas con el fondo cubierto 
en gran parte per vegetacidn 
arbustiva. Estas playas pueden 
encharcaise por precipitation o 
per manantiales artesianos. At 
Liwa. Desierto de Rub al Khali. 
Unibn de Emirates Arabes. 



FIG U RA 21.43 Secuencia evolutiva de etapas de actividad eolica y periodos de estabilizacitin en el Erg Akchar (Mauritania). (I) 
Dunas longitudinals formadas en la fase constructiva Ogolian. (II) Estabilizaddn de las duns por vegetation y formaddn de lagos 
entne las duns durante el Tchadian y Novakchottian. (Ill) Reactivacion de Is dunas y desecaccidn de los lagos durante el 
Tapolian. (IV) Formacidn de una nueva superficie 2 revegetada durante un periodo mds leciente. (V) Reactivaddn moderna de las 
dins con removilizaddn de las mds antguas (Kocurek &L f 1991). 
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consecuencia, se generaron numerosos lagos efl'meros. Mas 
tarde, por captura o desbordamiento, vertid sus aguas ha- 
cia el Niger, formando un amplio codo en la region de Tom- 
bouctou (Mali). Esta captura tuvo lugar hace 5.000-6.000 
ahos. El rio Niger, durante las fuses secas, era incapaz de 
atravesar las extensas dunas y se perdia en las mismas en 
las zonas lacustres existentes al sur de Tombouctou. En las 
etapas «pluviales», la mayor alimentation del curso fluvial 
permite traspasar las acumulaciones eolicas y transformar 
la cuenca fluvial de endorreica a cxorrcica. Todos los la¬ 
gos de esta zona experimentan una clara expansividad du¬ 
rante las etapas «pluviales», mientras que en los periodos 
secos incrementan su contenido salino porevaporacion, lle- 
gando incluso alguno a secarse como el lago Fagnibine en 
1957 {Tricart, 1977). El clima actual permite la evacuacion 
de las aguas del Niger hacia el Golfo de Gui nea, lo que in- 
dica que las pretipitaciones son superiores a los periodos 
de endorreismo del rio. 

21.1.4 Causas de las oscilaciones 
paleoclimaticas 
en el Cuaternario superior 

Este es uno de los temas que mas ha apasionado a los es- 
tudiosos de las zonas aridas y, fundamentalmente, ha es- 
tado cefiido al continente africano, quizas por ser un 
desierto zonal o bien debido a un mejor conoci miento del 
mismo por parte de los numerosos geomorfologos de di- 
ferentes paises que lo han estudiado. No obstante, segfin 
Thcart (1969), la reconstruccion de los mecanismos de las 
oscilaciones paleoclimaticas son distintos segun setrate de 
desiertos zonales, que deben su existencia a su situation 
en zonas de altas presiones subtropicales, o de desiertos ex- 
trazonales que se originan por configuraciones geograficas 
particulares, tales como continentalidad, efecto orografico 
y corrientes oceanicasfrias. Estos liltimos desiertos suelen 
ser menos sensibles a las variaciones del balance tdrmico 
terrestre y su evolucion se rige por factores mas locales. 

Las teorfas sobre la circulation general durante el 
Pleistoceno aparecen rccogidas en el excelente trabajo de 
Nicholson y Flohn (1980), en las que los numerosos au- 
tores teorizan aoerca de la deriva de las trayectorias de los 
ciclones de latitudes medias, sobre los contrastes tdrmioos 
impuestos por la presencia de grandes masas de hielo, res- 
pecto al sincronismo glatiar-pluvial, etc. 

Nicholson y Flohn (1980) han llevado a cabo el trabajo 
mas relevante y sintetico, en relation con los cambios di- 
maticos y ambientales en Africa y la circulacion general at- 
mosfcrica durante el Pleistoceno superior y el Holoceno. 
Durante la maxima extension de los hielos (18.000 ahos 
BP) en el Hemisferio Norte las variaciones estacionales eran 
mini mas. Se produjo, en consecuencia, un desplazamiento 
hacia el sur de las zonas ticldnicas y un aumento del gra- 
diente de temperatura. El Hemisferio Sur, por el contrario, 
presenta unas caracterfsticas muy parecidas a las actuales. 


Fbra estos autores, en esta 6poca y durante gran parte 
del intervalo 20.000-12.000 ahos BP, la aridez aumento al 
Sur del Sahara y en el Este de Africa. Esto contradice los 
datos de Sarnthein (1978) segfin el oral el intervalo de ari¬ 
dez es de 2.000-3.000 ahos, alrededor de los 18.000 ahos. 
Pero este supuesto no explica que desde esta 6poca hasta 
los 12.000 anos prevalecieran las condiciones htimedas en 
el Norte de Africa, en los macizos del interior del Sahara 
y en el Sur de Egipto. Nicholson y Flohn sehalan que Los 
mayores cambios ambientales en Africa tropical coindden 
con el crecimiento acelerado de los casquetes de hielo 
(pre-22.000 ahos BP) y su proxima desaparicion (12.000 
ahos BP). Los sistemas de circulacion suponen, para la 
mayor parte de este periodo, aridez en el Africa tropical 
y condiciones relativamente hdmedas en el Norte de Afri¬ 
ca (Fig. 21.44), como consecuenda del desplazamiento 
hacia el sur del sistema de drculacidn atmosf&ica. 

Aproximadamente, hace 10.000-8.000 ahos BP, tuvo 
lugar un cambio manifiesto del sistema de circulation, que 
dio lugar al primer episodio lacustre subtropical, como 
consecuenda de un aumento en la precipitation, que mo¬ 
tive la expansividad de los lagos al sur del Sahara, desde 
el Africa oriental al Senegal y Mauritania. A su vez, la ari¬ 
dez se instala en el noroeste de Africa. Estas circunstan- 
cias estan en relation con un calentamiento gradual del 
norte del oc6ano Atlantico, un descenso del gradiente de 
temperaturas y una maxima deriva hada el norte, que des- 
plazo la aridez hacia el noroe ste, como lo indican los avan- 
ces de dunas en Marruecos y Oeste de Argelia. 

Con posterioridad, hacia los 7.000 ahos, desapareoe el 
hielo en el Casquete Fenoscandinavo y e l norte de Euro- 
pa alcanzo el 6ptimo Climatico en torno a los 6.000 ahos 
BP, mientras que el Hemisferio Sur permaneefa frfo. Du¬ 
rante el periodo de 6.500-4.500 ahos BP, tanto el norte 



FIG UR A 21.44 Modelo esquematico de drculacion 
atmosferica en Africa para el periodo 21.000-12.000 anos BP. 
So mb re ado oscuro: areas mas humedas que hoy; sobieado 
daro: zonas mas secas que bey (Nicholson y Flohn, 1930). 
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como el sur del Sahara fueron mas hdmedos que hoy, pero 
con una i nicnsidad me nor que en el periodo de 10.000- 
8.000 ahos BP, quiz as. debido a que el Hemisferio Norte 
era mucho mas calido en este tercer periodo diferenciado. 

El modelo de Nicholson y Flohn {1980) es el modelo 
mas complete de los existentes, aunque presenta varias 
contradicciones sohre todo en lo relativo a la interpreta- 
cion del Hemisferio Sur de Africa {Thomas, 1997c). El 
problems alcanza altos grades de complicacidn si las in- 


terpretaciones se realizan globalmente y no solo se limi- 
tan al continente africano. No hay duda de que queda una 
ardua y larga tarea por realizar, en la que se necesitan to- 
mar nuevos datos, ieinterpretarlos pasados y disponer del 
mayor niimero posible de dataciones. Tambidn se hace im- 
prescindible conocer la evolution dimatica cuaternaria de 
las areas mediterraneas, pues ellas constituyen una zona 
de transicidn entre Europa y el Africa calida. Todo ello 
piecisa de una exploration minuciosa de las zonas aridas. 
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■ ha Las regiones tropicales 


21.2,1 Introduction 

Los dimas tropicales comprenden una amplia variedad de 
regfmenes de predpitacion y de agrupaciones vegetates, 
desde la selva hacia la sabana y los transitos a las zonas 
semiaridas. Por lo tanto, la actividad e intensidad de los 
procesos geomorfologicos cambia segun la zona en que 
nos encontremos. Las variaciones a lo largo del tiempo de 
estos Umites morfoclimaticos llevan consi go la modifica¬ 
tion de los procesos geamorficos y, por consiguiente, de 
los modelados existentes. No obstante, para Douglas 
{1969), los niideos de los tropicos hdmedos son uno de 
los poeos ecosistemas estables de la Tierra, en los que la 
energta se utiliza por las asodaciones vegetales y ademas 
carecen de erosion hfdrica en las selvas de llanura. 

Los estudios mas significativos sobre el cambio dima- 
tico en los tropicos hdmedos se realizan a partir de 1950. 
Bruckner {1955) en Ghana y De Ploey (1965) en Zaire en- 
cuentran daras evidendas de episodios de aridez pleisto- 
cena en el estudio de depositos superficiales. En 
Suramdrica se encuentran antiguas dunas en los Llanos 
(Venezuela), en el Estado de Bahia (Brasil) y en el centro 
del Amazonas (Tricart, 1974a, 1975,1985), que atestiguan 
condidones aridas en estas areas tropicales hdmedas. Bi- 
garella y Andrade (1965) y Bigarella & al. (1969) desa- 
irollan su hipotesis de pediplanizatidn en el sureste de 
Brasil. Los trabajos de Aubreville (1962) y Butzer (1978) 
indden sobre las variadones espaciales de los Umites de 
sabana y selva como consectiencia de los cambios dima- 
tioos. Durante los dltimos veinte anos se reoonoce un im- 
portante incremento en las publicaciones sobre esta 
tematica, pero chocan con los escasos registros cronologi- 
cos a largo plazo (Thomas, 1994a), lo que obliga a acudir 
a los registros temporales de los lagos de las zonas aridas 
de Africa y America central (Street-Perrott et al., 1985), 
ya que en las regiones tropicales los lagos son raros. 

Para el estudio del cambio climatico se dispone, ade¬ 
mas del registro de los lagos semiaridos, de los datos que 


nos proporcionan los lestigos de hielo de los casquetes y 
de los sondeos del fondo oceanico. Existe una grave li- 
mitacidn, debida al mdtodo del l4 C y AMS l4 C, ya que su 
rango de apredacion es del orden de 60.000 anos. 

Los trabajos realizados sobre los testigos de los son¬ 
deos del Atlantioo ecuatorial han estudiado los contenidos 
de diatomeas de agua dulce, fitolitos de opalo, polen y lo- 
dos sapropdlicos para los liltimos 150.000 anos. Encuen¬ 
tran difeientes fases aridas en funcion de la metodologla 
aplicada y se reconooen hasta un maximo de siete fases 
secas (Jausen y Van Iperen, 1991). 

21.2.2 Modificaciones biologicas 

Las variaciones en la configuracion de los mares y tienas, 
en la circulacidn atmosf^rica o en el relieve, pueden pro- 
ducir cambios importantes en el contenido en humedad, 
de tal forma que provoquen el reemplazamiento de la sel¬ 
va por la sabana y viceversa, con la consiguiente modifi- 
cacion de la morfog^nesis (Tricart, 1974b). En el Bajo 
Congo y al Sur de Costa de Marfil la selva tiene tenden- 
cia a sustituir a la sabana (Meulenberg, 1949; en Tricart, 
1974b). El efecto contrario se observa en Senegal. 

Mediante la revision de las zonas de selva y de saba¬ 
na, Aubreville (1962) encuentra evidencias ecologicas 
anomalas tanto en los tropicos hdmedos africanos como 
en la Guayana. Estas anomalfas las interprets como una 
falta de recuperacidn de la selva, despuds de las condi- 
clones mas secas reinantes en el Ultimo periodo glaciar. 
Senala una deriva hacia el sur de las regiones de selva, si- 
tuando el nddeo principal en Angola y permanecen algu- 
nos lestigos en zonas riberenas del Golfo de Guinea y el 
Congo. Esta interpretacion contradice la idea de una sel¬ 
va estable. Un estudio de caracterfsticas similares es el re- 
alizado por Butzer (1978), en el que durante el dptimo 
glaciar (18.000 BP) propone una extensa reduoeion de la 
selva tropical, limitandola a lies baluartes: Guinea-Sierra 
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Leona-Liberia, Nigeria-Camerim y Zaire. El trabajo sobre 
la distribucion en las areas de selva de la flora y fauna 
africana, llevadoa cabo por Hamilton (1976), proporcio- 
na importantes datos sobre las considerables variaciones 
que ha sufrido la selva centroafricana en los (iltimos 
20.000 anos (Fig. 21.45). 

En la selva de Suramfrica hay curiosos sistemas de es- 
pceiacion en varios animates, que parece que se producen 
por cambios en la extension de la selva en el Pleistoceno 
superior. Esta ha sido fragmentada en pequenos compar- 
timentos aislados en los que tuvo lugar la especiadon (Fig. 
21.46) (Goudie, 1983a; Bradley, 1985; Crowley y North, 
1991). En Brasil hay argumentos paleogeograficos que 
atestiguan la presencia de plantas xeromorficas en los ce- 
trados y tabuleiros del centro de Brasil y del oeste de la 
Amazonia. La Formacion Barreiras, de arenas cuarctfcras 
y caolinlticas, que es la que aflora predominantemente, fue 
intensamente disectada durante el liltimo periodo glaciar 
oomo consecuenda del descenso del nivel de base, resul- 
tante de la regresion marina. Esta incision se vio favore- 
dda por la presencia de un clima mas seco, que provoco 



FIG LIRA 21.45 Probable distribucion de la selva en Africa 
rental hace 20.000 anos BP y 8.000 aftos BP comparada con 
la actual. Obseivese la existencia del Gran Lago Chad hace 
8.000 anos BP (Hamilton, 1970). 
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FIGURA 21.46 Areas lefugio en la Cuenca del Amazonas 
para Ciertas especies de (a) angiospermas lenosas y 
(b) mariposas, durante las fases secas del Pleistoceno 
(Bradley, 19B5). 


la desaparicion de la selva de las tierras bajas a lo largo 
del rfo Amazonas. Esto supone una reduccidn del area de 
selva en los periodos secos; solo permanecen fundamen- 
talmente refugios de selva en las zonas mas altas de la 
Guayana y del Escudo Brasileno, donde es mayor la pre- 
cipitacion. En el Holoceno, el clima se hizo mas htimedo 
y la transgresidn Flandriense elevo el nivel de base (Dias 
de Avila, 1974; Tricart, 1985). 


21.2.3 Evidencia geomorfologica 

21 . 23.1 El regolito y perfiles 

de meteorizacion relictos 

Las maximas profundidades de meteorizacidn se encuen- 
Iran en los tropicos hdmedos y normalmente estos perfi¬ 
les se desarrollan en 6pocas pret6ritas, aunque en la 
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actualidad las caractcristicas climaticas de ios trdpicos in- 
ac me men los cfectos de la tneteorizacion (Ollier y Pain, 
1996). Algunos autores senalan que el espesor del regoli- 
to de las zonas elevadas es mucho menor que el existen- 
te en las areas de bajo relieve, mientras que otros, por el 
oontrario, indican que.en algunos casos, las mayoies pro- 
fundidades de la alterita se encuentian en las zonas alias 
y en el fondo de los valles aflora la roca fresca, debido a 
la incision fluvial (Pain y Ollier, 1981). De todo ello se 
deduce que la profundidad de tneteorizacion es fundon de 
la intensidad de la alteracidn y de la cantidad de erosion. 
Por otro lado, los perfiles de gran potencia necesitan agua 
subterranea profunda para que el frente de tneteorizacion 
sea activo (Ollier, 1988a). 

Se conocen numcrosos casos en todo el mundo en los 
que la tneteorizacion se ha desairollado durante el Ter¬ 
ciario y Cretaeico, alcanzando potencias superiores a los 
100 m. La mayoria de estos perfiles no estan en equilibrio 
con las condiciones climaticas actuales, pero ban resisti- 
do numerosos cambios climaiicos, lo que dificulta su in- 
terpretacion. En el Capitulo 20 se ban indicado diversos 
ejemplos de perfiles de tneteorizacion profunda, tanto en 
los tropicos btimedos como en regiones extratropicales. 
Estos tiltimos se situan en Europa, Australia, India y Es- 
tados Unidos y la alteracion puede remontaise al Jurasi- 
co. De todas estas investigadones se deduce que el periodo 
jrincipal de meteorizacidn profunda tuvo lugar en el Me- 
sozoico-Tetciario inferior en el que se desarrollaron po- 
tentes regolitos, que posteriormenle fueronerosionados, a 
la par que la alteracidn disminuta en intensidad (Valeton, 
1994). Durante el Eoceno y en varios momentos del Cre- 
tacico la tierra era mas calida y hiimeda con respecto a la 


posicidn geografica actual. Los polos eran mas calidos y 
en los trdpicos las temperatures eran mas bajas (Walker y 
Sloane, 1992). 

La datacion de los perfiles de meteorizacidn es gene- 
ralmente diffcil, aunque se conocen algunos ejemplos ilus- 
trativos. En el Desierto de Mojave (California) los basaltos 
del Mioceno superior (8-9 millones de anos) se superpo- 
nen a perfiles de meteorizacidn elaborados en granitos. 
Una etapa posterior mas arida erosiono parte del basalto 
y del perfil aflorante (Oberlander, 1972) (Fig. 21.47). El 
estudio de isdtopos de oxfgeno en regolitos profundos de 
Australia ha permitido distinguir los perfiles originados en 
el Mesozoioo superior y Terciario inferior de los genera- 
dos con posterioridad al Terciario medio. Estas diferencias 
en los perfiles se interpreta como producida por la deriva 
del continente australiano desde altas a bajas latitudes, a 
lo largo del Mesozoico y Terciario (Bird y Chivas, 1988). 

21 . 2 , 3.2 inselbergs 

Estas formas son una de las mas grandiosas y tambien una 
de las que ofrecen una mayor problemalica en su inter- 
pretacidn. La principal controversia derivada del estudio 
de los inselbetgs la constituye el origen de estas formas 
de relieve. Por un lado, autores como King (1948, 1975a) 
y Kesel (1973) consideran a los inselbetgs como residues 
subadreos generados a paitir de retrocesos del escarpe; por 
otro, varios investigadores entre los que destacan Biidel 
(1957); Ollier (I960); Thomas (1965, 1994a); Twidale 
(1964, 1982a), Vidal y Twidale (1998) y Twidale y Vidal 
(2005) presentan a los inselbetgs como formas exhuma- 
das a partir de un potente manto de alteracidn qufmica. 



FIG LRA 21.47 Basaltos y 
perfil de alteiacidn en el Desierto 
Mojave (California), a. 
Inmediatamente de spues del 
emplazamienfo del basalto. b. 
Situacion actual. Zona I: la 
meteorizacidn relicta se conserve 
bajo ol basalto. Zona II: superficie 
parcialmente erosionada. Zona 
III: bloques residuales aflorantes 
(Oberlander, 1972). 
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La pediplanacion que acompana en numcrosas oca- 
siones a estos modelados va ligada, en la primera hipote- 
ss, al desarrollo intrfnseco de la forma y la meteorizacion 
se sobreimpone al sistema inselberg-pedimento una vez 
generado cl mismo. En la hipbtesis de la exhumation, el 
desarrollo del regolito es el proceso dominante en la ge¬ 
nesis de los inselbeigs y la pedimentacion acompanante 
juega un papel tardib y menor. 

Evidentemente, el desarrollo de modelados de insel- 
beigs por la teona de recesion de laderas se realiza domi- 
nantemente en zonas morfociimaticas scmiaridas. La 
genera cion de estos modelados por exhumacion tiene lu- 
gar ensistemas morfogendticos de tropicos hdmedos. En 
este filtimo caso, explicar los inselbeigs en domo [born- 
hardts) de pequeno tamano, de hasta unos 50 m de altu- 
ra, no presenta problem as por una simple denudacion de 
una potente alterita. Cuando se aplica esta hipbtesis al ori- 
gpn de los grandes hornhardts surgen importantes difi- 
cultades. Estas se palian al considerar una meteorizacion 
continua al pie de las laderas, a medida que la denudacion 
hace descender las llanuras circundantes. 

En las areas de sabana las historias monodimaticas es- 
tan ausentes {Birot, 1978), por lo menos para los tiempos 
del Cuaternario, y es en estas zonas donde mas proliferan 
los inselbeigs (Kesel, 1973). La alternancia de etapas cli- 
maticas hdmedas y secas es la que facilita el desarrollo de 
estas foimas. Ademas hay que tener presente que una vez 
establecidoel sistema bornhardt-llanura, los contrastes en 
las velocidades de meteorizacion entre los dos aseguran 
la persistency del sistema {Thomas, 1978). 

Los inselbeigs, en algunos casos, pueden habeise ge- 
nerado en etapas antiguas del pasado geologico y han per- 
durado hasta la actualidad. Esta interpretation ha sido 
lealizada porTwidale {1978) para el famoso monolito de 
Ayers Rock, en las llanuras desbrticas de Australia Cen¬ 
tral, en las que a partir del analisis de los sedimentos co- 
irelativos e interpretaciones geomorfologicas llega a la 


conclusion de que comenzo su desarrollo en el transito 
Mesozoico-Ce nozoico. 

21 . 2 . 3.3 Sistemas fluviales 

La morfologta de los canales y de los sedimentos fluvia¬ 
les en los tropicos hiimedos registran los efectos de fluc- 
tuationes ambientales, datos sobre los regfmenes fluviales 
y su evoludon temporal, ya que pueden datarse muchos de 
estos sedimentos {Thomas, 1994a; Thomas y Thorp, 1985). 

El rfo Amazonas, que tiene el 15% del caudal de to- 
dos los rfos del mundo, presents gradientes proximos a los 
Andes peruanos de 0,1 m/km y esta tifra disminuye dras- 
ticamente a 0,03 m/km, desde Manaus, en el centro de la 
cuenca, hasta su desembocadura a 1.400 km. Estos con¬ 
trastes altimbtricos y de inclinacidn afcctan claramente a 
la morfologfo de los canales. Los rfos que surcan los An¬ 
des, como el Solimoes, tronco principal del Amazonas, 
transportan caiga de fondo y sobre todo en suspension 
(Fig. 18.13) y en las llanuras de inundation los canales tie- 
nen baja sinuosidad. Por el contrario, en los rfos del inte¬ 
rior de la cuenca fluvial, como el rfo Jurua, el transporte 
de la caiga de fondo y en suspension es practicamente nulo 
y los canales son de elevada sinuosidad. Todo ello se in- 
terpreta en funeibn de la capacidad de los rfos para movi- 
lizar la caiga en bpocas mas secas. Estas coinciden con los 
periodos glaciares, en las que los canales son de baja si¬ 
nuosidad (Baker, 1978). 

Antiguamente se crela que los rfos tropica les no tenf- 
an terrazas, pero la exploracibn de los placeres aluviales 
acabo con esta opinion (Tricart, 1974b). En la mayor par¬ 
te de los rfos que discurren por Costa de Marfil se reco- 
noce una terraza constituida por aluviones de cuarzo 
redondeados, recubiertos por unos 2 m de aicillas rojizas 
untuosas. Se situa a 3-4 m sobre el (echo actual, donde se 
explota oro y en mayor proporcibn diamantes (Fig. 21.48) 
{Vogt, 1959). 


F1GURA 21.48 Meandro del 
Rfo aurifera NzL que discurre por 
ma sabana arborea y transporta 
tna elevada carga en 
aispensidn. Estede Bouake 
(Costa de Marfil). 
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En las explotaciones de placeres aluviales diamantffe- 
ros del centro de Sierra Leona se han estudiado las llanu- 
ras de inundacion y los rellenos de canal mediante cartes 
estiatigmficos y sondeos. Los materiales han sido datados 
por C R y revelan una laiga historia durante los ultimos 
30.000 anos. Adcmas se reconocen en los grandes rfos te- 
irazas mas antiguas ferruginizadas y sin datar. En el pe- 
riodo posterior se distinguen en los indigenes de la llanura 
de inundacion axcillas negras de ambientes cenagosos 
(36.000 y 20.500 BP) y en dpocas posteriores rellenos de 
canales de gravas. Estos dos filtimos conjuntos parece que 
se generaron en fases aridas, mientras que la excavacion 
y rellenos holocenos estan en relacion con periodos hu- 
medos (Thomas y Thorp, 1985). Enel sur de Ghana se re- 
oonoce un subslrato fluvial de pizarras alteradas con 
grietas poligonales rellenas de 2 m de profundidad. Este 
agrietamiento indica una intensa contraccion debida a la 
desecacidn en ambientes secos carentes practicamente de 
vegetacion. Sobre el (echo se depositan un conjunto de de¬ 
positor fluviales diamantfferos, datados en numerosos ni- 
veles y que permiten interpretar diferentes etapas secas y 
humedas (Hall et al ., 1985). 

En el rfo Junta, al suroeste de la cuenca amazdnica, se 
leconocen dos terrazas a 5-6 m y 12 m sobre el nivel del 
agua, constituidas por arenas y aicillas sobre las que se 
desarrolla un suelo pardorrojizo. El fondo del valle tam- 
bidn es areno-arcilloso. Todo el conjunto senala que en la 
actualidad nos encontramos en una fase de incision y, con 
anterioridad, se desarrollaron dos etapas de aluviona- 
miento. Esta alternancia parece que esta relacionada con 
catnbios dimaticos. En el rfo Solimoes, mas al noroeste, 
se observa la misma secuencia de acumulacion e incision 
y se reconocen algunos meandros abandonados sobre la 
tenaza. Aqut, la impoitante regresion sufrida durante los 
periodos glaciares desencadena climas secos en los que se 
producen intensos encajamientos. Por lo tanto, el origen 
de estas terrazas parece ser eustatico, en vez de climatico 
(Trican, 1985). 

Los clasicos tiabajos de Bigarella y Andrade (1965) y 
Bigarella et al., (1969) son un claro exponent® de la de- 
duccion de etapas aridas pleistocenas a partir del estudio 
de pedimentos. Sus investigaciones se localizan en la Se- 
na do Mar y su prolongacidn hacia el sur de las regiones 
litorales de los estados de Parana y Santa Catarina, en Bra¬ 
sil. Sehalan que los maigenes de los valles estan escalo- 
nados y esta disposici6n se debe a una alternancia de 
etapas aridas, donde se elaboian los pedimentos que al- 
ternan con otras Mmedas de predominio de la meteoriza- 
ci6n y de la incision (Fig. 21.49). Las fases aridas 
coiresponden a etapas glaciares, mientras que las htime- 
das se conelacionan con etapas inteigladares. 

21 . 2 . 3,4 Action eolica 

Las acumulaciones eolicas y las formas generadas por de- 
flacion existentes en los tropicos humedos son excelentes 



FIGI RA 21.49 Esquema basico de evoljcidn de laderas. 

(a) Extensa superficie intramontana formada por 
pediplanacidn en un clima arido. (b) y (c) Rebajamiento de la 
superficie aplanada producida por un ligero descenso del nivel 
de base local, Como consecuencia de pequerias fluctuaciones 
climaticas hacia condiciones humedas dentro de la dpoca 
arida. (d) Diseccidn generalizada de la superficie aplanada 
debida al aumento de humedad. (e) Ensanchamiento del 
valle, aluvionamiento y coluvionamiento durante breves 
episodios aridos dentro de la dpoca humeda. (f) Retroceso 
del escarpe y formacidn de un pedimento bajo condiciones 
dridas. (g) Rebajamiento de las ladeiasdel pedimento durante 
ctebiles fluctuaciones humedas dentro de la Spoca arida. 

(h) Incision generalizada bajo una nueva epoca humeda. 

(i) Ensanchamiento y aluvionamiento de los valles pioducidos 
por fluctuaciones climdticas tendentes hacia la aridez 
(Bigarella stH, 1969). 

indicadores de la existencia de antiguas etapas aridas. La 
mayor parte de las investigaciones encaminadas a este fin 
se han llevado a cabo en Africa centro-meridional y en el 
norte y centre de Suranterica. 

En Africa sur occidental la aridez esta controlada por 
la Corriente frfa de Benguela que alcanzo mas energi'a pro- 
duciendo una mayor aridez durante los periodos glaciares. 
Tambidn se postula que es responsable de la deriva hacia 
el norte en la Cuenca de Angola, como parece n confirmar 
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los testigos profundos del Ocdano Atlantieo. De este 
modo, se reafirman las ideas de Dc Ploey (1965) en rela- 
cion con la presencia de arenas eolicas del Kalahari en el 
Congo occidental (Fig. 21.50). Esta extension se explica 
probahlemente por la expansion de la Coniente de Ben- 
guela (Selby et al., 1979). 

El trabajo de Tricart (1985) es una buena puesta al dfa 
de los conocimientos disperses existentes sobre los ditnas 
secos en el centre y none de Suramdrica. En los Llanos 
del Orinoco se han descrito extensos campos de dunas en 
la margen izquierda del rfo (Tricart, 1974b). En imageries 
Landsat se observa que estan constituidas por dunas lon- 
gitudinales, de orientacion NE-SO, y tambicn se recono- 
cen dunas parabolicas. Estas acumulaciones eolicas 
proceden de los mantos aluviales depositados por los rfos 
del piedeinonte andino. Su edad se relaciona con el Ulti¬ 
mo periodo glaciar, en el que tuvo lugar el descenso gla- 


cioeustatioo. En el Holoceno el clima fue mas calido y hii- 
medo. Las dunas ban sido parcialmente fosilizadas por 
aluviones y se inundan en las dpocas de lluvias. Tambicn 
en las proximidades del delta del Orinoco se reconocen du¬ 
nas y formas de deflacidn, fosilizadas en parte por sedi- 
mentos de la Transgresion Randriense (Tricart y Alfonsi, 
1981 ). 

La depresidn del Pantanal del Mato Grosso (suroeste 
del Brasil), donde la piedpitacion actual es del orden de 
1.200 mm, aloja numerosos abanicos aluviales de gran ta- 
mano procedentes de las sierras paleozoicas. Estas formas 
parecen indicar un periodo de clima seco, con escasa ve- 
getacion y formacidn de dunas. En el abanico Taquari, el 
de mayor tamano, se reconocen cuencas de deflacion de 
hasta 3 km de diametro. En la actualidad el Pantanal hace 
honor a su nombre y se encuentra in undado o colonizado 
por vegetacidn pantanosa (Tricart, 1982; Klammer, 1982). 


FIG UR A 21.50 Extension del 
desierto en Africa suroccidental. Las 
arenas del Desierto del Kalahari 
ricanzaicn la selva del Congo hasta el 
ifo Zaire (Selby, 1979). 
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Sinuosidad, 292 
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de canales fluviales, 292 
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fluvioglaciar, 494 
geomorfoldgicos, 10 
lacustres, 656 
Sobreimposicidn, 37 
Sobrepastoreo, 661 
Socavacion basal, 681 
Socavamiento basal, 152,618 
Sodificacion, 659 
Soil flows, 247 
Solfataias, 101 
Solubilidad 
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del dioxido de carbono, 179 
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en sedimentos de mar profundo, 739 
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Tajik, 519 
Tamanos, 355 
Tasas de erosion, 628 
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en Geomorfologi'a Tectonica, 55 
geoddsicas, 58 
geoftsicas, 56 
Tectdnica 
activa, 48 
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Tectono-eustatismo, 398 
Temperatura, 410 
Teona de la subsidencia, 411 
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Termocircos, 548 
Termoclastismo, 133 
Teriacettes, 240 
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de kame, 503 
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fluviales, 50,70, 319 
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geomdrfico, 11 
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Valles, 35 
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colgados, 479 
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glaciares, 477 
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tectonicos, 68 
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Vbrillaje de sombrilla, 118 
Varvas, 505 
Vegetacion, 259,592 
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de meteorizacion, 150 
de retroceso de cornisas, 621 
Ventilactos, 360 
Vfertederos, 724 
Viento, 719 
Viscosidad, 91 
Volcanes 
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de lava basica, 111 
Volcanismo, 399 
Vuelco, 237 
Vulnerabilidad, 74,264 
de los edifieios, 78 
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Walther Penck, 6 
William Morris Davis, 4 
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Yardang, 361 
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Zihars , 378 
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de alitizacion, 145 
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de monosialitizacion, 145 
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intertropical, 668 
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del mundo, 569 
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transformantes, 29 
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